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RESUMO 
As diversas redes verticais fundamentais no mundo não formam um Sistema Global 
de Altitudes (SGA), pois cada uma, em geral, recorre a uma determinada superfície 
equipotencial do campo da gravidade definida por um valor particular do 
geopotencial – denominada geóide local. Usualmente, cada geóide local é obtido 
pelo nível médio do mar local (NMM) durante um determinado período. A 
materialização de cada geóide em áreas continentais é em geral realizada 
determinando o chamado geóide gravimétrico com base em anomalias da 
gravidade. Este é um procedimento vicioso porque anomalias da gravidade são 
referidas a diferentes Data Verticais (DVs) em diferentes épocas. Outro problema é o 
fato de só considerar dados de gravidade de um dos subespaços – oceano ou 
continente, o que influencia no valor geopotencial dos diversos DVs e 
consequentemente no cálculo da discrepância relacionada ao valor de referência do 
geopotencial global. O presente trabalho está centrado nas estratégias de 
integração/fusão de dados de múltiplas fontes, em ambos subespaços referidos, 
visando a determinação da TNMM no Datum Vertical Brasileiro (DVB) e a 
determinação de geóide/quase-geóide na área de estudos, com base em diferentes 
estratégias para solução do PVCG. Os dados utilizados para a parte oceânica estão 
contidos em uma área de no mínimo 5º x 5º com centro no DVB.  São provenientes 
de: gravimetria marinha cedidas pelo BGI (Bureau Gravimetrique Internationale); o 
modelo DNSC08-GRA (anomalias da gravidade free-air) devidamente 
complementado pelos modelos DNSC08-MSS (Mean Sea Surface), DNSC08-BAT 
(Altimetric derived Bathymetry) e DNSC08-MDT (Mean ocean Dynamic Topography
model), todos do Danish National Space Center; o MGG EGM2008 (Earth 
Gravitional Model 2008 - PAVLIS et al., 2008) como validação para o modelo do 
DNSC08-GRA e de dados continentais; e o MDT CMDT_RIO5 (RIO; HERNANDEZ, 
2004) para as reduções da gravimetria marinha convencional ao geóide/quase-
geóide. Para a parte continental foram utilizados cerca de 900 dados de distúrbio da 
gravidade oriundos de campanhas realizadas pelo Laboratório de Referenciais e 
Altimetria por Satélites (LARAS) da UFPR junto ao DVB, com diversas técnicas de 
posicionamento GPS associadas com gravimetria, o Modelo Global do Geopotencial 
(MGG) EGM2008, o SRTM30plus (2009), e o Modelo Digital de Elevação (MDE) 
DTM2006.0 (2006). Também são avaliados para a região de estudos os dados de 
ondulação geoidal oriundos do programa MAPGEO2010 (IBGE, 2010) e vínculos 
históricos do DVB. 




The several fundamental vertical networks in the world do not form a Global Height 
System (GHS) because of them is referred to a particular equipotential surface of the 
Earth’s gravity field defined by a particular value of geopotential – the so called “local 
geoid”. Usually, each local geoid is obtained by local mean sea level (MSL) for a 
certain period. The materialization of the local geoid in continental areas is, in 
general, done by determining the so called “gravimetric geoid” by using gravity 
anomalies. This is a vicious procedure because gravity anomalies are referred to 
different vertical datums (VDs) in different epochs. Another problem is the fact of 
considering gravity data from one of the sub-spaces only - ocean or continent. This 
influences the geopotencial value in different DVs, and its shift related to the global 
geopotential reference value. The present work focuses on strategies for integration / 
data fusion from multiple sources, in both of these subspaces, in order to determine 
the TNMM the Brazilian Vertical Datum (BVD) and the geoid / quasi-geoid in the 
study area, based on different strategies for solving the PVCG. The data used for the 
ocean is contained in an area of at least 5 ° x 5 °  centered on BVD. They coming 
from: marine gravimetry provided by BGI (Bureau Internationale Gravimetrique); 
model DNSC08-GRA (gravity anomalies free-air) duly complemented by models 
DNSC08-MSS (Mean Sea Surface), DNSC08-BAT (Altimetric derived Bathymetry) 
and DNSC08-MDT (Mean ocean Dynamic Topography model), all of the Danish 
National Space Center; the MGG EGM2008 (Earth Gravitational Model 2008 - Pavlis 
et al., 2008) as validation for the model DNSC08-GRA and continental data; and the 
MDT CMDT_RIO5 (RIO;  HERNANDEZ, 2004) for reductions in conventional marine 
gravimetry of the geoid/quasi-geoid. For the continent were used gravity disturbance 
in about 900 points distributed in the continental region obtained with some different 
GPS positioning techniques associated with gravimetry. The Global Geopotential 
Model (MGG) EGM2008 the SRTM30plus (2009), and Digital Elevation Model (DEM) 
DTM2006.0 (2006) were also used for improving local data base. The geoid 
undulation data from the program MAPGEO2010 (IBGE, 2010) are also evaluated for 
the region of study as well as historical BVD references. 
Keywords: Vertical Datum, Fusion/Integration of Data, Height Global System. 
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Existem diversos métodos que permitem modelar o geóide, desde aqueles 
com caráter global até os adaptados aos referenciais mais locais. A estratégia de 
modelagem difere em cada caso, em vista da metodologia e base de dados 
associadas às determinações (HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ, 2005, p. 329 a 
336). Estes modelos têm grande ênfase, na atualidade, devido à possibilidade de 
obtenção de altitudes do tipo ortométricas a partir de altitudes elipsóidicas 
determinadas com Global Navigation Satellite System (GNSS). Contudo, nas 
metodologias convencionais, principalmente para o denominado geóide 
gravimétrico, os métodos são centrados de forma predominante em um subespaço: 
ou parte continental (e.g. BURŠA et al., 2002); ou parte oceânica (e.g. BOSCH et al., 
2002). Para a determinação de um geóide global ou para a determinação da 
superfície equipotencial associada a um Datum Vertical (DV) convencional, é 
necessária a utilização consistente de ambos os subespaços. Entretanto existem 
diversos problemas associados com esta abordagem conjunta. Dentre eles podem 
ser citados: as diferentes resoluções e referenciais envolvidos; dados de diversas 
fontes; os aspectos físicos e dinâmicos, principalmente na interface oceano-
continente; efeitos das marés permanentes; o problema relacionado com a diferença 
de estrutura da crosta para o continente e oceano; entre outros. 
Uma definição de geóide global é a de superfície equipotencial quase 
estacionária do campo da gravidade melhor ajustada ao nível médio do mar. Nesta 
sua concepção oceanográfica, a mais aceita na atualidade, este ajuste é realizado 
sobre toda a superfície do mar. Em sua concepção geodésica, o referido ajuste era 
avaliado em marégrafos costeiros, afetados pela Topografia do Nível Médio do Mar 
(TNMM) em cada marégrafo, que nada mais é do que a razão da diferença do 
geopotencial do DV (Wi) e do geóide global (W0) com a gravidade normal no DV. 
Observe-se que a realização do geóide global é efetivada via a especificação de um 
valor do geopotencial W0. Na obtenção deste valor, além de observações oriundas 
da altimetria por satélites sobre os oceanos, deve-se buscar a integração de 
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informações gravimétricas de outras fontes tais como de missões gravimétricas por 
satélites e gravimetria marinha. Para a compleição do modelo global, é necessária a 
discussão da sua integração com áreas continentais, em uma estratégia de solução 
do Problema do Valor de Contorno da Geodésia (PVCG) o qual possibilita a 
obtenção do valor Wi. Este é um foco central das pesquisas relacionadas com 
Sistemas Globais de Altitude (SGA), conforme Idhe (2009). Também, o Problema de 
Contorno da Altimetria-Gravimetria (PAG) é tema recursivo e atual de investigação 
em Geodésia (HECK; RUMMEL, 1990; LEHMANN, 2000; HECK; SEITZ, 2007, 
ARDALAN et al., 2010; KLEES; PRUTKIN, 2010).  
Soluções harmônicas para geóides gravimétricos continentais, com alta 
resolução e em vista baixo erro de omissão, ou, em outras palavras, baixo erro de 
truncamento, são usualmente obtidos a partir da gravimetria integrada com modelos 
de elevação do terreno e modelos globais do geopotencial. De forma geral, são 
fortemente vinculados aos referenciais verticais locais devido ao uso de anomalias 
da gravidade. Assim, dependendo da extensão da área coberta por tais modelos, 
dados vinculados a diferentes referenciais locais são utilizados, o que usualmente 
aporta diversos problemas de integração entre eles e com referenciais de caráter 
global. Também a solução gravimétrica de áreas montanhosas e áreas oceânicas é 
problemática com as metodologias de solução do PVCG usuais, tais como as 
difundidas pela “International School for the Determination and Use of the Geoid
(IGeS, 2007)”.  
Habitualmente, em áreas montanhosas, as deficiências das determinações 
gravimétricas podem ser suplantadas pela aplicação de métodos astrogeodésicos ou 
soluções integradas baseadas em Modelos Digitais de Elevação (MDE) tais como 
aquelas baseadas na técnica RTM (do Inglês “Residual Terrain Modelling”, cf. HIRT 
et al., 2010). Esses métodos são muito menos dependentes do conhecimento da 
estrutura da crosta e da altimetria convencional (nivelamento geométrico de alta 
precisão) associada aos métodos gravimétricos.  
Em áreas oceânicas, a metodologia convencional, fortemente baseada em 
hipóteses simplificativas das variações laterais de densidade, tem grandes 
possibilidades de solução com base em modelos de anomalias free-air oriundas da 
altimetria por satélites bem como modelos de batimetria e da Topografia Dinâmica 
da Superfície do Mar – MDT (do Inglês “Mean ocean Dynamic Topography model” 
from mean sea surface) em associação com as missões gravimétricas atuais tais 
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como a Gravity Recovery and Climate Experiment - GRACE e a Gravity Field and 
Steady State Ocean Circulation Explorer - GOCE (LE TRAON et al., 2010). 
O presente trabalho está centrado nas estratégias de integração/fusão de 
dados de múltiplas fontes, em ambos subespaços referidos, visando a determinação 
da TNMM no Datum Vertical Brasileiro (DVB). A integração de dados propiciou a 
determinação de geóide/quase-geóide na área de estudos, com base em diferentes 
estratégias para solução do PVCG. A estratégia central é o estabelecimento de um 
refinamento de um valor geopotencial de referência, tal como o dado por um Modelo 
do Geopotencial Global (MGG) visando à obtenção do geóide global no DVB.  
A abordagem referida foi organizada da seguinte forma: 
1) No Capítulo 2 é apresentada uma revisão dos principais aspectos 
envolvidos na solução do PVCG e no PAG, considerando aspectos 
clássicos e fundamentos da teoria de Molodenskii relacionando 
anomalias e distúrbios da gravidade bem como geóide e quase-geóide, 
com principal enfoque na equação fundamental da Geodésia Física; 
2) No Capítulo 3 são abordados os principais aspectos metodológicos 
envolvidos nas técnicas de fusão/integração de dados bem como os 
aspectos relacionados com a determinação do geóide/quase-geóide com 
erro de omissão menor que os do Earth Gravitational Model 2008 
(EGM2008), neste estudo usado como base para o valor de W0 de 
referência. São discutidas as metodologias de integração de dados e 
cálculo do geóide, considerando dados de diferentes origens e diferentes 
resoluções espectrais, tais como: as técnicas de Remove-Restore (RR) 
associadas com FFT (Fast Fourier Transform); Sistemas de Múltiplas-
Entradas Múltiplas-Saídas (SMEMS) considerando a Colocação por 
Mínimos Quadrados (CMQ) como principal ferramenta; e Residual 
Terrain Modelling (RTM). São discutidas com destaque a técnica 
convencional RR com FFT, conforme Tocho e Guarracino (2010), e a 
técnica RTM como alternativa ao RR e CMQ, tendo em vista os MGGs 
mais recentes. Modelos Digitais de Elevação do terreno (MDE) tais como 
o Shuttle Radar Topography Mission - SRTM30plus (2009) e Digital 
Terrain Model DTM2006.0 (2006) com diferentes resoluções espectrais 
foram considerados em conjunto com os dados dos MGGs como base de 
soluções para o RTM; 
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3) Um aspecto fundamental para os estudos subsequentes é abordado no 
Capítulo 4. São efetivadas as discussões referentes aos dados utilizados 
e seu tratamento preliminar. Neste tratamento foram consideradas as 
devidas reduções e compatibilização de referenciais bem como o 
tratamento dos dados gravimétricos considerando anomalias vinculadas 
a referenciais locais no continente e global nos oceanos e distúrbios da 
gravidade em referencial global; 
4) No Capítulo 5 é efetivada a determinação do geóide/quase-geóide com 
baixo erro de truncamento com base nas técnicas RR com FFT e RTM 
associada com o EGM2008, SRTM30plus filtrado pelo DTM2006.0, e 
determinada a TNMM no DVB bem como efetivada as análises dos 
resultados obtidos em vista da resolução das bases de dados envolvidas, 
considerando erros de comissão e de omissão em vista das resoluções 
espectrais e características físicas do terreno no entorno do DVB; 
5) No Capítulo 6 são apresentadas as conclusões decorrentes da realização 
do trabalho e discussões do Capítulo precedente, considerados 
resultados preliminares de outros trabalhos na área e decorrentes de 
modelagem global. Também neste Capítulo são efetivadas 
recomendações de aprofundamentos em vista de aspectos não 
explorados no contexto do trabalho. 
1.2 OBJETIVOS GERAL E ESPECÍFICOS 
1.2.1 Objetivo Geral 
Efetuar a integração de informações geodésicas e geofísicas dos 
subespaços oceano e continente visando o vínculo do Datum Vertical Brasileiro a 
um Sistema Global de Altitudes. 
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1.2.2 Objetivos Específicos 
Para a integração das informações de múltiplas fontes em ambos 
subespaços, são previstos os objetivos específicos:
a) Constituir base de dados no entorno do DVB cobrindo no mínimo 5º x 5º, 
envolvendo aspectos de compilação, novas observações, tratamento 
preliminar, compatibilização de referenciais, análise qualitativa e de 
resolução espacial; 
b) Delimitar os aspectos físicos mais importantes, no âmbito da investigação 
contida neste trabalho, para a integração dos subespaços envolvidos; 
c) Selecionar técnicas de integração/fusão de dados considerando 
metodologias convencionais e não convencionais; 
d) Modelar o geóide/quase-geóide global com resolução espacial 
compatível com a grade de 1’x1’, na região do DVB e com resolução de 
3”x3”, visando respectivamente à determinação da relação da superfície 
de referência da rede vertical brasileira com um SGA e do DVB. 
1.3 JUSTIFICATIVA 
Como reflexão preliminar dos problemas típicos encarados no presente 
estudo, tem-se como consequência principal a discussão dos aspectos associados 
com a realização da denominada Rede Vertical do Sistema de Referência 
Geocêntrico para as Américas (RVSIRGAS). Os diferentes data verticais (DVs) na 
América do Sul foram estabelecidos, de forma geral, em conexão com o Nível Médio 
do Mar (NMM) local em um ponto costeiro, a partir de observações maregráficas, em 
diferentes épocas e com diferentes períodos de observação. Assim, em cada DV, a 
ideia subjacente é que deverão ser levadas em consideração as propriedades físicas 
locais e regionais e os aspectos dinâmicos dos oceanos. Desta forma, no presente 
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trabalho tem-se implícito um método para a integração das redes continentais com 
um SGA.  
Usualmente valores de W0 são dados em modelos do geopotencial global 
(MGG), porém limitados à resolução espectral do modelo. A resolução espectral do 
modelo do geopotencial global, é um fator fundamental a ser considerado. Isto 
ocorre do fato que a diferença de geopotencial Wi = Wi – Wo entre o DV local de 
uma Rede Vertical Fundamental (RVF) e o SGA, é usualmente associada com os 
efeitos de anomalias locais de massas continentais e oceânicas. Estas anomalias 
não são resolvidas pelos modelos globais e refletem-se na denominada Topografia 








=                                                                    (1) 
Nesta equação γi é o valor da gravidade normal referido ao modelo Terra Normal 
relativamente ao qual são expressas as ondulações do geóide global. O valor 
referido é calculado para a posição do DV local sob consideração. Destaque-se que 
o problema central é a determinação do valor de Wi que só pode ser consistente se 
obtido com a integração de observações sobre ambos os subespaços envolvidos e 
que causam anomalias. Destaque-se que todas as informações devem estar 
relacionadas com um único sistema de referência, o que usualmente não ocorre.  
A teoria proposta por Molodenskii para solução do PVCG foi reestruturada 
para usar a superfície física da Terra como superfície de referência no contexto do 
denominado PVCG fixado (HECK; SEITZ, 2009). Esta estratégia é particularmente 
efetiva nas transições oceano/continente onde o geóide e quase-geóide se 
confundem. Esta aparenta ser uma base adequada para sanar dificuldades tais 
como: integração de diferentes dados em diferentes referenciais. Esta integração 
pode então ser efetivada com independência do conhecimento da estrutura da 
crosta para reduções, independência dos sistemas locais de altitude, e maior 
possibilidade da integração de técnicas. Tal decorre da utilização da superfície física 
da Terra como referência de cálculo e não superfícies locais (tais como os usuais 
geóides gravimétricos locais) para redução. 
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2 FUNDAMENTAÇÃO CIENTÍFICA 
2.1 FUNDAMENTOS DA TEORIA DE MOLODENSKII E A RELAÇÃO 
GEÓIDE/QUASE-GEÓIDE 
O problema mais antigo da Geodésia se refere à determinação da forma e 
dimensões da Terra. As superfícies de referência usuais para expressar tais 
determinações são respectivamente, o elipsóide, de natureza geométrica e o geóide, 
de natureza física. Portanto, a relação entre essas superfícies torna-se uma de suas 
principais tarefas. 
Segundo Vaniek (1993) os dois maiores obstáculos da Geodésia clássica 
são: 
a) a definição do geóide não é completamente rigorosa, i.e., o valor do 
geopotencial sobre o geóide é arbitrado via consideração do 
esferopotencial do modelo Terra Normal; 
b) o processo de remoção dos efeitos das massas externas ao geóide é 
baseado em várias suposições e hipóteses simplificativas concernentes à 
distribuição de densidade no interior da Terra ou abstrações de efeitos. 
As observações diretas ou indiretas que conduzem à determinação de 
parâmetros geodésicos só podem ser efetivadas na Superfície Física (SF) da Terra 
ou em seu exterior. O problema fundamental da Geodésia é em consequência a 
determinação da forma e dimensões da Terra, e seu campo da gravidade externo a 
partir de observações com as limitações mencionadas. A solução livre do 
denominado PVCG é efetivada utilizando o geóide como superfície limite, o que 
implica na existência de massas exteriores a ele e que devem ser eliminadas de 
alguma forma. Também, as grandezas referidas à SF da Terra devem ser reduzidas 
ao geóide que é desconhecido a priori. Assim, são necessárias aproximações para a 
redução de observações da superfície física ao geóide, tal como implícito na 
determinação do geóide gravimétrico pela integral de Stokes com base em 
anomalias free-air da gravidade. Molodenskii et al. (1962) buscaram reestruturar 
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esta abordagem. Definiram o teluróide como superfície de redução para o campo da 
gravidade normal e as grandezas gravimétricas observadas na superfície para 
obtenção da anomalia da gravidade a ser empregada na solução do PVCG. Esta 
abordagem resulta no quase-geóide como superfície de referência para as altitudes. 
Diversas questões fundamentais relacionadas com estratégias de reduções e 
linearizações foram abordadas por Stock (1983) e Heck e Seitz, (2009). Em épocas 
mais recentes configurou-se como viável a aplicação da SF da Terra como superfície 
limite conhecida para a solução do PVCG, tal como abordado por Keller (1995). 
Assim o PVCG passa a ser tratado como fixado. Isto é possível principalmente em 
vista das potencialidades do GNSS, assumindo a geometria da superfície da Terra 
como completamente conhecida, e a utilização de distúrbios da gravidade. Como 
consequência, a solução do PVCG fixo é reduzido para a determinação de apenas 
uma função desconhecida: o geopotencial W (x, y, z) no espaço externo, fora da 
superfície da Terra (HECK, 2011). Estas ideias serão aprofundadas na sequência. 
A figura 01 apresenta as quantidades geométricas e físicas do método de 
Molodenskii para solução do PVCG, o qual pode ser sintetizado pela equação: 
)W,S(fg =                                                                                             (2) 
onde o vetor gravidade g  sobre S é uma função da superfície S e o geopotencial W
sobre esta (HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ, 2005, p. 297). 
O ponto P na superfície S é projetado sobre o elipsóide segundo a normal, 
que contém também o ponto Q, onde o esferopotencial UQ é igual ao geopotencial 
WP. A altitude elipsoidal hP do ponto P pode ser determinada por: 
ζ+= *PP Hh                                                                                             (3) 
onde H*p é a altitude normal do ponto P e substitui a altitude ortométrica (H) da 
equação clássica (h = H + N) e ζ é denominada anomalia de altitude que substitui a 
altura geoidal N.  
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
FIGURA 01 – QUANTIDADES GEOMÉTRICAS E FÍSICAS SEGUNDO A TEORIA DE 
MOLODENSKII  
FONTE: ADAPTADO DE HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ (2005)
Esta relação é clara ao considerar que o potencial normal U de qualquer 
ponto Q é igual ao potencial real W do correspondente ponto P na SF da Terra, 
enfatizando que UQ = WP. Esta superfície é denominada teluróide (HIRVONEN, 
1960).  
Na definição de Gauss-Listing, o geóide é a superfície equipotencial            
W = W0 = constante (ou superfície de nível) melhor ajustada ao nível médio dos 
oceanos. Com relação ao elipsóide, o potencial da gravidade normal é definido por  
U = U0 = constante (HECK; RUMMEL, 1990). Na definição física do geóide, inserida 
na teoria clássica, W0 é obtido de U0 como:  
  
W0 = U0 = U(Q0) = W(P0)                                                                                 (4) 
P0 sendo a projeção segundo a vertical de P sobre o geóide, e U0 obtido a partir de 
constantes relativas ao Sistema Geodésico de Referência (SGR) adotado. Esta 
definição será retomada em pormenores na seção 2.3, equações (33) e (34). 
A anomalia de altitude, segundo Molodenskii (1962) é dada por: 





























em equivalência à altura geoidal clássica: 
00PQN = .                                                                                  (6) 
Com base no potencial anômalo (T = W - U), tem-se segundo o teorema de 






















,                                                                    (7) 
onde γ denota a gravidade normal. 
É importante serem tecidas algumas considerações a respeito do potencial 
perturbador T, função de base para a solução do PVCG. Trata-se de grandeza de 
valor numérico pequeno se comparada a W e U e em vista deste particular pode ser, 
em muitos casos tratada como de variação linear. Enquanto o geopotencial e o 
esferopotencial não são harmônicos no exterior das massas, T é harmônico. Em 
outras palavras, T atende à equação de Laplace: 





                                                                              (8)
Este é o pressuposto fundamental para abordagem do PVCG. Também, as 
grandezas relacionadas diretamente com T são de amplitude pequena se 
comparadas às mensuráveis. Assim, em geral são admitidas aproximações esféricas 
e tratamento com relações lineares. 
Na formulação de Molodenskii tem-se o inconveniente de que tanto a 
superfície física, o quase-geóide, bem como o teluróide, não são superfícies de 
nível. Estas interpretações são relevantes para muitas das determinações 
relacionadas com o campo de gravidade da Terra. No entanto, existem alternativas 
para superar o problema apontado.  
Segundo a proposta de Molodenskii, pode-se apresentar as anomalias de 
altura (ζ) como distâncias normais ao elipsóide de referência. Desta forma, obtém-se 
uma superfície muito próxima a superfície do geóide, o quase-geóide, e a anomalia 
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da altura pode ser considerada como a altura quase-geoidal. (HOFMANN-
WELLENHOF; MORITZ, 2005, p. 333).  
A anomalia da gravidade clássica é definida como:  
)()( 000 QPgg γ−=∆                                                                                  (9) 
onde: γ é a gravidade normal e g(P0) a gravidade real sobre o geóide obtida via 
reduções a partir de valores medidos na superfície.
Segundo a concepção de Molodenskii, define-se como anomalia da 
gravidade: 
)Q()P(gg γ−=∆                                                                                (10) 
ou seja, trata-se da diferença entre a gravidade real medida sobre a superfície 
terrestre e a gravidade normal calculada sobre o teluróide. A gravidade normal sobre 
o teluróide é calculada a partir da gravidade normal do elipsóide via gradiente free-
air da gravidade segundo a distância de Q0 a Q, que é também igual à altitude 
normal de P. Então a anomalia free-air da gravidade no contexto de Molodenskii é 
referida ao teluróide e não ao geóide como no cálculo clássico; apenas a 
nomenclatura utilizada é a mesma. Percebe-se assim, que esta teoria fornece 
formas de vínculo com a teoria clássica. 
Como referência tem-se que a altitude ortométrica é definida como: 
mg
C
H =                                                         (11) 
Na equação (11) C = W0 - WP é o número geopotencial dado pela diferença 
de geopotencial entre o geóide e o ponto nivelado, e que pode ser obtido na prática 
com base na associação de gravimetria à operação de nivelamento. O denominador 
gm é o valor médio da gravidade entre o geóide e o ponto na SF, avaliado ao longo 
da linha de campo da gravidade que passa pelo ponto P e P0. Tal valor só é obtido 
de forma aproximada via hipóteses simplificativas da estrutura da crosta entre o 
geóide e o ponto na SF. 
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A altitude normal H*p do ponto P tem definição similar à altitude ortométrica, 
entretanto o valor médio da gravidade é obtido do campo de gravidade normal. A 
altitude elipsoidal, que pode ser obtida diretamente, por exemplo, via 
posicionamento GNSS, representa a separação entre a superfície física e a 
superfície elipsoidal ao longo da normal. A diferença entre as altitudes mencionadas 
denomina-se anomalia de altitude (HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ, 2005, p. 
300): 
*
PP Hh −=ζ                                                                                           (12) 
A altitude normal H*p de um ponto na superfície P é idêntica a altitude 
elipsoidal h, do correspondente ponto Q no teluróide. Logo, a altitude normal de um 
ponto é a elevação sobre o quase-geóide em correspondência à altitude ortométrica 
sobre o geóide (HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ, 2005, p. 300). 
A anomalia de altitude em um ponto P pode ser também expressa como 
(HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ, 2005, p. 300): 
      
−=ζ                                                                                          (13) 
A anomalia de altitude é definida como a distância entre a superfície 
geopotencial W = WP = constante e a correspondente superfície esferopotencial    
UQ = WP no ponto Q. A equação de Bruns, conforme as (7) apresenta-se neste caso 




=                                                                                            (14) 
onde T é o potencial perturbador (T = WP - UP) e γ a gravidade normal no teluróide. 
A equação (14) apresentada no parágrafo precedente trata-se da expressão 
análoga a fórmula de Bruns para a altura geoidal (N). Nesta teoria moderna, 
contorna-se o problema envolvido na fórmula de Stokes com relação à densidade de 
massas e o valor da gravidade, o que torna a formulação mais simplificada.  
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São notáveis as perspectivas de utilização dos distúrbios da gravidade, 
determináveis agora com grande precisão pela associação de observações 
gravimétricas com posicionamento por GNSS na forma:
PPgg γδ −=                                                                                                    (15) 
onde gp é o valor da gravidade medida em um ponto e γp o valor da gravidade normal 
no mesmo ponto, calculada facilmente a partir da latitude geodésica ϕ e da altitude 
elipsóidica h do ponto P, atualmente de fácil obtenção com o GNSS. O valor do 
distúrbio da gravidade, que independe da rede de nivelamento com Datum local, 
pode ser relacionado com a anomalia da gravidade, que depende, para sua 
determinação, de redução vinculada à rede de altitudes. A integração de valores do 
distúrbio da gravidade com os de anomalia da gravidade é objeto de considerações 
na sequência deste trabalho.  
O distúrbio da gravidade tornou-se importante para as aplicações 
relacionadas com GNSS, dado que a forma atual de posicionamento fornece a 
altitude elipsoidal permitindo a determinação de γP, a gravidade normal de P. 
Segundo Hofmann-Wellenhof e Moritz (2005), a fórmula de Bruns aplicada a 
P0 (altura geoidal clássica - N) e a P (anomalia de altitude de Molodenskii - ζ) com o 
mesmo valor de γ permite reformular a equação (9) como condição de contorno para 
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δ                                                                                           (17) 
A (16) e a (17), que representam então duas condições de contorno, são 
aplicadas tanto para o problema da superfície S (Molodenskii) como para superfície 
média do mar. Portanto, aplicando nestas equações a aproximação esférica que 
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equivale a desconsiderar o achatamento ƒ do elipsóide de referência (pois este é 

















δ .                                                                                           (19) 
A solução esférica forma a base para uma solução prática do PVCG de 
Molodenskii bem como da sua variante fixada com a aplicação do posicionamento 
GNSS para a superfície da Terra. Vale reafirmar que, para a superfície da Terra S 
real, esses dois problemas não são lineares, desde que a direção da linha vertical 
em geral não coincide com a normal para a superfície terrestre. Assim o PVCG com 
base no GNSS para S não é um problema esférico de Neumann, o qual envolve 
somente uma derivada normal (HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ, 2005, p. 303). 
No entanto é conceitualmente mais simples por referir-se a uma superfície de 
contorno fixa enquanto o problema de Molodenskii refere-se a uma superfície de 
contorno livre, porém que pode ser modelada satisfatoriamente pela aproximação 
esférica. Confrontando-se esses aspectos com base no potencial perturbador T, 
destaca-se que sua determinação na abordagem clássica decorre do seu 
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a qual fundamenta a formulação de Stokes baseada na integral sobre a superfície σ, 
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S                       (22) 
onde ψ é o ângulo geocêntrico entre os raios do ponto de cálculo e do ponto variável 
onde é conhecida a anomalia da gravidade, obtido em função das respectivas 
coordenadas (ϕ, λ) e (ϕ’, λ’), usando a expressão (GEMAEL, 2002, p. 146): 
)cos'.cos.cos'.cos(. λϕϕϕϕψ ∆+= sensenarc                                               (23) 
A integral (21) é aplicada para a solução do PVCG em um SGR sendo N
obtido de T pela fórmula de Bruns (7). Para um SGR arbitrário é reescrita na forma 
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onde ∆GM é a diferença entre a constante gravitacional geocêntrica no sistema 
local, e na referência global. Para se aplicar (24) em áreas marinhas faz-se i=1 e 
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sendo ƒ e ƒ0 os achatamentos dos elipsóides de referência local e global, 
respectivamente. 
A formulação de Stokes tem desenvolvimento matemático que deve iniciar 
com n = 2, uma vez que com n = 1 resulta um denominador igual a zero na equação 
(20). Na teoria de Molodenskii, o potencial perturbador pode ser expresso em função 
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onde K(ψ) pode ser desenvolvido em polinômios de Legendre como (HOFMANN-















=                                                                                         (31) 
Esta é regular para todo n (HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ, 2005, p. 303).  
É possível aplicar a fórmula de Stokes (21) e a fórmula de Vening-Meinesz, 
respectivamente, para obtenção do potencial anômalo T e as deflexões da vertical 
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As anomalias da gravidade podem ser relacionadas com os distúrbios da 
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O conjunto de equações apresentadas nesta seção mostra que é possível 
uma solução iterativa local para N ou para as anomalias da gravidade a partir dos 
distúrbios da gravidade, independente do sistema de referência local. Esta 
abordagem está de acordo com a solução do PVCG fixado. Para tanto, algumas 
considerações são estabelecidas, como a escolha de um sistema de altitudes 
compatível. Neste propósito adota-se o Sistema de Altitudes Normais de 
Molodenskii. (DE FREITAS et al., 2007, p. 408). 
2.2 MÉTODOS DE DETERMINAÇÃO DO GEÓIDE 
O geóide tem papel fundamental na Geodésia quando se considera os seus 
métodos geométricos, físicos e espaciais. Atualmente, a vinculação das redes 
altimétricas globais com um geóide global, realizado por um valor de geopotencial 
W0, é um dos principais objetos de investigações dos geodesistas. 
Diversos são os fatores que influenciam na determinação do geóide. Entre 
estes pode ser citada a dificuldade na determinação do campo de gravidade, devido 
ao conhecimento inadequado da distribuição das massas no interior da Terra. O 
conhecimento do campo da gravidade é essencial para a definição de um sistema 
de altitudes consistente e único, com caráter global. 
As altitudes elipsóidicas são atualmente obtidas diretamente por 
posicionamento GNSS. Já as altitudes ortométricas constituem uma das grandes 
dificuldades da Geodésia. Sua obtenção requer além dos desníveis provenientes do 
nivelamento geométrico de alta precisão, as informações do campo de gravidade da 
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Terra sendo estas obtidas somente com base em injunções e simplificações 
vinculadas a uma amostragem na superfície e no exterior do planeta. Esta situação 
é vinculada ao denominado “Problema Fundamental da Geodésia”: Determinar a 
forma, dimensões, campo da gravidade externo e suas variações temporais a partir 
de medidas na SF ou no seu exterior. Reinsere-se aqui a consideração do problema 
fundamental da Geodésia visando demonstrar como é errônea a definição de geóide 
como a de “superfície determinada pelo NMM suposto em repouso e prolongada no 
interior dos continentes”. Esta definição não contempla nem efeitos permanentes de 
marés e nem a inacessibilidade do interior planetário para “prolongar” e acessar a 
referida superfície. Assim, a Geodésia usa o modelo elipsóidico como referência 
para posicionar a superfície geoidal, passando esta superfície a ser modelada por 
um conjunto discreto de valores de N = ƒ(ϕ, λ), obtidos via métodos astrogeodésicos 
ou astrogravimétricos, apoiados em mensurações discretas na SF ou no exterior 
planetário, sendo ϕ, λ respectivamente a latitude e longitude geodésicas referidas ao 
elipsóide e  N = h – H. 
Diversos métodos são aplicados visando à determinação do geóide de forma 
acurada. Cada método possui particularidades objetivando contornar os problemas 
referentes à falta de informação gravimétrica e de um sistema de altitudes 
consistente e com características físicas, i.e., vinculados ao campo de gravidade da 
Terra. Também devem ser consideradas as estratégias de integração de medidas 
esparsas visando formar modelos contínuos com resolução suficiente para 
aplicações. 
A seguir são apresentados, de forma sucinta, alguns dos principais métodos 
para a determinação do geóide que foram usados no desenvolvimento desta 
pesquisa.  
2.2.1 Técnicas Convencionais por Satélites  
As observações sobre um satélite permitem obter a posição relativa entre o 
ponto de observação e o satélite. A partir desta posição relativa, se um dos 
elementos tem sua posição definida num dado sistema de referência numa dada 
época, a posição do outro pode ser determinada no mesmo sistema e época. Isso 
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constitui o denominado rastreio do satélite que pode ser então aplicado para 
determinação de posições na Terra se conhecida a órbita do satélite ou para a 
determinação da órbita se a posição da estação de rastreio é conhecida. De forma 
mais sutil, a análise das perturbações gravitacionais sobre as órbitas do satélite é 
uma poderosa ferramenta para análise do geopotencial. A separação geóide-
elipsóide, considerado o potencial gravitacional como harmônico no exterior das 
massas atrativas, pode ser obtida também de modelos do geopotencial 
desenvolvidos em série de coeficientes harmônicos obtidos da análise orbital 
(KAULA, 1966). 
Existem diversas técnicas de rastreio dentre as quais pode-se citar: a 
triangulação celeste, técnica de rastreio explorando o efeito Doppler, determinação 
de pseudo-distância, fases de portadora e de código como no posicionamento 
GNSS, medidas de distância a Laser sobre satélites (Satellite Laser Ranging – SLR) 
e Lua (Lunar Laser Ranging – LLR), rastreio satélite-satélite, entre outras. 
Na parte oceânica, uma alternativa mais eficiente é a dada pela altimetria 
por satélites. Nesta alternativa, satélites com órbitas bem determinadas e dotados de 
radares-altímetros, medem a distância que os separa da superfície instantânea do 
oceano. Tais satélites incorporam também radiômetros que permitem uma 
modelagem dos efeitos da ionosfera e troposfera na propagação do sinal de radar. A 
altimetria por satélites teve sua fase inicial com as missões SKYLAB, GEOS-3 e 
SEASAT. Adquiriu grande significado para a Geodésia e diversas outras ciências a 
partir das missões GEOSAT, ERS 1 e 2, ENVISAT, TOPEX/POSEIDON e JASON1 
e 2 (ESA, 2010).  
2.2.2 Rastreio Satélite-Satélite 
Dois diferentes conceitos são envolvidos, que podem ser associados com 
duas diferentes missões gravimétricas por satélites, na determinação do campo de 
gravidade da Terra: 
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a) Rastreio satélite-satélite em modo alto1-baixo (High-Low mode) sendo 
realizado pela missão Challenging Minisatellite Payload (CHAMP): O 
princípio deste modo de rastreio pode ser visualizado na figura 02, 
onde o satélite CHAMP com três acelerômetros devidamente 
orientados e posicionados via rastreio Global Positioning System  
(GPS), mede diretamente as componentes da gravidade ao longo de 
sua órbita. Em princípio, as perturbações nas acelerações 
tridimensionais causadas pelo campo de gravidade da Terra são 
determinadas. Essas acelerações correspondem às derivadas 
primeiras do potencial gravitacional (V) (HOFMANN-WELLENHOF;  
MORITZ, 2005, p. 277). O campo da gravidade é derivado da inversão 
da informação obtida da órbita do satélite. 
FIGURA 02 – RASTREIO SATÉLITE-SATÉLITE EM MODO ALTO-BAIXO 
FONTE: ADAPTADO DE HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ (2005) 
b) Rastreio satélite-satélite em modo baixo-baixo sendo realizado pela 
missão GRACE: Dois satélites LEO (Low Earth Orbit) são colocados 
em uma mesma órbita separados por algumas centenas de 
quilômetros (cerca de 220 km para o caso do GRACE). Distância e 
variações de distâncias entre os satélites são medidas com precisão 
sub-milimétrica. Individualmente, a órbita de cada satélite LEO é 
afetada por perturbações nas acelerações as quais correspondem as 

1
 Esta terminologia não se adéqua ao caso em que o GNSS é considerado como órbita média e não alta. Porém 
esta nomenclatura tornou-se tradicional nas referências. 
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derivadas primeiras do potencial gravitacional (V). Em combinação, 
resultam diferenças de acelerações. Em adição, as posições dos 
satélites LEOS são determinadas por satélites GPS, da mesma forma 
que para o high-low mode. O efeito das forças não-gravitacionais 
sobre os satélites, por exemplo devido ao arrasto, entre outros efeitos 
são compensados ou medidos pelo acelerômetro (HOFMANN-
WELLENHOF; MORITZ, 2005, p. 278). O princípio do rastreio neste 
modo pode ser observado na figura 03. 
FIGURA 03 – RASTREIO SATÉLITE-SATÉLITE EM MODO BAIXO-BAIXO 
FONTE: ADAPTADO DE HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ (2005) 
  
2.2.3 Gradiometria Gravimétrica por Satélite 
A Gradiometria Gravimétrica por Satélite determina as componentes do 
tensor gradiente gravitacional (derivada segunda do potencial gravitacional). Sobre a 
superfície da Terra, gradiometria gravimétrica tem sido empregada com pares de 
sensores (acelerômetros) sensíveis às variações locais do campo de gravidade em 
uma certa direção. Para diferentes orientações dos sensores, diferentes 
componentes do gradiente da gravidade podem ser determinados. Para aplicações 
espaciais, a atenuação do campo de gravidade com a altitude requer uma alta 
acurácia para as derivadas segundas (da ordem de 10-11 a 10-13 s-2). Existem altas 
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demandas sobre o sensor de controle de atitude e sobre a deriva instrumental (drift) 
dos acelerômetros (TORGE, 2001, p. 158).  
No caso da missão GOCE o princípio descrito é adotado. O GOCE é tratado 
como um LEO para uma determinação acurada de sua posição. Segundo Hofmann-
Wellenhof e Moritz (2005), comparado com o modo baixo-baixo do rastreio satélite-
satélite com uma linha de base longa entre os dois LEOs, a linha de base entre as 
unidades dos acelerômetros tendem a zero no caso da gradiometria gravimétrica por 
satélite. Portanto, gradiometria por satélite é a medida das diferenças de aceleração 
nas três direções ortogonais espaciais entre as massas testes dos seis 
acelerômetros (dois para cada um dos três eixos) dentro do satélite. 
Em outras palavras, a medida do sinal é a diferença da aceleração 
gravitacional do satélite, onde o sinal gravitacional surge devido às massas atrativas 
da Terra. Assim, a medida do sinal corresponde aos gradientes da componente da 
aceleração da gravidade, i.e., a derivada segunda do potencial gravitacional. A figura 
04 apresenta o princípio da Gradiometria Gravimétrica por Satélite para o LEO 
(HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ, 2005, p. 278). 
FIGURA 04 – GRADIOMETRIA GRAVIMÉTRICA POR SATÉLITE 
FONTE: ADAPTADO DE HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ (2005) 
2.2.4 Altimetria por Satélites 
Os satélites altímetros foram desenvolvidos a partir da década de 60 sendo 
sua principal vantagem a de que os radares altímetros permitem mensurações da 
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forma da superfície dos oceanos globalmente e frequentemente (figura 05). Tais 
medidas são de fundamental importância para a Geodésia, Geofísica, Oceanografia 
e mais recentemente para a Meteorologia na avaliação da variação sazonal da 
temperatura dos oceanos pela análise estérica. As ondulações da superfície dos 
oceanos mensuradas pelos radares refletem o geóide, essas ondulações são 
determinadas pelas variações da chamada topografia do nível do mar associada 
com efeitos geostróficos e campo de gravidade da Terra. Essas variações são 
ligadas às distribuições de massas heterogêneas no interior do planeta (FU; 
CAZENAVE, 2001, p. 1).  
FIGURA 05 – PRINCÍPIO DA ALTIMETRIA POR SATÉLITE 
FONTE: BOSCH (2006) 
O conceito é simples: o satélite é usado como uma plataforma em 
movimento para um sensor o qual transmite pulsos de microondas para a Terra, na 
faixa de frequência do radar onde existe a menor absorção pela umidade 
atmosférica e maior refletância na superfície oceânica, e recebe um sinal de retorno 
após ser refletido pela superfície do mar. A altitude (as) do satélite sobre a Terra 
pode ser derivada, como uma primeira aproximação, pela medida do intervalo de 
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Devido à propriedade favorável de refletividade das microondas na água, o 
método é apropriado sobre os oceanos. O sinal de retorno envolve a interação da 
onda emitida com a superfície da água. Esta interação acontece de forma 
idealmente circular, o denominado footprint (figura 06). O tamanho deste é 
relacionado com a refletividade e estado da superfície refletora. A energia refletida é 
avaliada pelo altímetro ao longo do tempo. O sinal de retorno permite deduzir uma 
série de estados da superfície do oceano em vista de uma curva ideal calibrada de 
recepção (DE FREITAS et al., 2007).  
FIGURA 06 – FOOTPRINT E SINAL DE RETORNO 
FONTE: BOSCH (2006) 
As observações referem-se à altitude da superfície instantânea do mar a 
qual difere da altura geoidal pela separação H . A altitude h  do satélite sobre um 
elipsóide global pode ser obtida do cálculo da órbita com respeito a uma rede de 
referência geocêntrica. Se correções adicionais são negligenciadas, a equação da 
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SaHNh ++=                                                                                (35) 
O radar pode ser usado para “imagear” a superfície do mar diretamente e 
consequentemente um geóide oceânico aproximado. A altimetria por satélite é, por 
esta razão, uma ferramenta geodésica importante para o mapeamento direto do 
geóide. A principal significância do método resulta da possibilidade de imageamento 
de grandes áreas sobre os oceanos em um período de tempo relativamente curto e 
determinando uma representação detalhada da superfície do mar com alta resolução 
espacial e temporal (SEEBER, 2003, p. 443). 
Uma nova missão espacial chamada de Surface Water and Ocean 
Topography (SWOT) está sendo desenvolvida em conjunto com as comunidades 
hidrológicas e oceanográficas internacionais visando à realização de medidas de 
alta resolução das elevações das águas dos oceanos e da superfície terrestre. O 
instrumento fundamental possui uma banda de interferometria por radar Ka capaz de 
realizar com alta resolução medidas de altimetria. O projeto da missão foi um 
processo com esforço conjunto da National Aeronautics and Space Administration
(NASA) e Centro Nacional de Estudos Espaciais (CNES), seguindo a tradição na 
colaboração da altimetria por radar ao longo dos últimos 25 anos (NASA, 2010).  
O SWOT irá fornecer alta resolução espacial nas medidas globais da 
topografia da superfície oceânica. Estas medidas irão melhorar os modelos de 
circulação oceânica levando a uma melhor previsão do tempo e clima, bem como as 
variações nas correntes oceânicas. Os dados que serão fornecidos pelo SWOT (eg. 
gride das altitudes da superfície dos oceanos, estimativa das incertezas das 
altitudes, desvio padrão das altitudes, velocidades do vento, estimativa da superfície 
do mar, etc.) poderão ser utilizados posteriormente como um novo conjunto de 
dados na modelagem do geopotencial em áreas oceânicas e por conseguinte da 
TNMM, que é o aspecto central na implementação de um SGA  (NASA, 2010).
Este novo recurso de mapeamento de altitudes da superfície do mar (missão 
SWOT), em escalas de até 10 km, irá melhorar o conhecimento das marés costeiras, 
assim como as marés internas que não foram bem amostradas pela altimetria 
convencional. Esta nova informação é fundamental não só para alcançar objetivos 
como o conhecimento da circulação dos oceanos, mas também é importante para 
26 
uma gama de aplicações voltadas à modelagem hidrodinâmica e de marés, tanto em 
áreas costeiras, como em oceanos abertos (NASA, 2010). 
Segundo Danish National Space Center - DNSC (2009), das observações do 
Nível do Mar (NM) obtém-se o NMM e deste a TNMM. Assim, dos valores de N
(altura geoidal) e da inclinação do geóide (componentes do desvio da vertical 
meridiana e primeiro vertical, respectivamente ξ e η), é possível de ser obtida de 
forma inversa, via CMQ ou FFT, via as fórmula de Stokes e das de Vening-Meinesz,  
tratada na seção 2.1, as anomalias free-air da gravidade nos oceanos. Da análise 
temporal de séries de observações altimétricas com distribuição global pode ser 
obtida a tendência de elevação do NM. Ainda, das grandezas derivadas da altimetria 
por satélite é possível obter-se a unificação de Sistemas de Altitudes: o geopotencial 
W0 a partir do NMM, identificar as discrepâncias entre os data verticais nacionais e 
definir um sistema de referência único relativamente a um SGA. 
A integração da altimetria por satélite com outras missões gravimétricas 
apresenta um potencial elevado para a substituição de métodos convencionais, que 
por seus custos e demandas apresentam-se inviáveis para países com grande 
extensão territorial como o Brasil (DE FREITAS et al., 2007). 
  
2.2.5 Gravimetria 
A gravimetria tem se constituído em uma das principais ferramentas nas 
áreas de interface entre a Geodésia e outras ciências, tais como Geologia, 
Geofísica, Oceanografia e os diversos campos de atividades aplicadas, onde é 
fundamental o conhecimento do campo de gravidade (DE FREITAS et al., 2002). 
Trata-se de uma ferramenta comum para a Geofísica, na pesquisa de recursos 
naturais, e para a Geodésia, na determinação das ondulações do geóide e do desvio 
da vertical (GEMAEL, 1999, p. 23). De forma geral, segundo Torge (1989), o objetivo 
da gravimetria é determinar o campo de gravidade da Terra e de outros corpos 
celestes, como uma função da posição e tempo, por medidas da gravidade e dos 
gradientes da gravidade sobre ou no exterior da superfície da Terra. 
A gravidade, a qual é mensurada sobre a SF da Terra, contém informações 
sobre medidas locais (utilizadas em Geodésia), sobre a distribuição de massa no 
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seu interior (utilização em Geofísica) mediante reduções e simplificações, e no caso 
de medições repetidas fornece as variações temporais (utilização na Geodinâmica) 
(TORGE, 1989, p. 2). 
Segundo Torge (2001), a gravimetria envolve a medição da intensidade da 
gravidade e do gradiente da gravidade por métodos terrestres ou sobre a superfície 
da Terra. Medidas gravimétricas “absolutas” referem diretamente aos padrões de 
medida (comprimento) e tempo, enquanto medidas gravimétricas “relativas” usam 
uma contra-força para a determinação das diferenças de gravidade.  
Um sistema de referência gravimétrico global é necessário visando referir as 
redes gravimétricas locais e globais a um padrão comum. Medidas gravimétricas 
sobre plataformas em movimento são valiosas para áreas de difícil acesso. 
Informações do campo de gravidade local podem ser obtidas por medidas do 
gradiente da gravidade. Os registros contínuos da gravidade fornecem informações 
das variações da gravidade com o tempo, especialmente as marés gravimétricas 
terrestres (TORGE, 2001, p. 171). 
A observação gravimétrica nos continentes, associadas às redes mundiais, é 
a injunção mais importante para o melhor conhecimento do geopotencial, uma vez 
que está diretamente associada com a distribuição de massas do planeta. Este 
conhecimento é fundamental para as técnicas de posicionamento global preciso, 
devido às suas implicações diretas para a dinâmica orbital e correta orientação de 
referenciais globais, entre outros aspectos (DE FREITAS et al., 2002). Para tal, é 
necessário o conhecimento da gravidade com distribuição global adequada de um 
conjunto de estações. Enquanto nas regiões oceânicas este problema foi em grande 
parte resolvido de forma satisfatória pelas técnicas espaciais de altimetria e 
gravimetria por satélites, nas regiões continentais ele permanece condicionado a 
existência de redes gravimétricas e densificações com precisão na ordem de 15 a 
50 µGal. (SANTOS JR, 2005). 
A determinação dos valores da gravidade em diferentes pontos da superfície 
a ser pesquisada, com o objetivo de se obter o quadro de anomalias gravimétricas, 
denomina-se levantamento gravimétrico, nas medidas gravimétricas relativas. Em 
cada ponto, mede-se a variação da gravidade com respeito a determinado ponto da 
região a investigar, o qual é denominado estação de referência, com o valor da 
gravidade conhecido. Portanto, o valor da gravidade de todos os pontos do 
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levantamento gravimétrico é obtido somando-se algebricamente a variação de 
gravidade ao valor do ponto de referência (MIRÓNOV, 1977).  
Segundo de Freitas et al. (2002), a densificação gravimétrica em torno do 
Datum com posicionamento geométrico dos pontos em referencial geocêntrico ao 
qual se tenha um modelo de geopotencial associado, tal como o EGM2008, 
associado ao Sistema de Referência Geocêntrico para as Américas (SIRGAS2000), 
permite determinar as componentes anômalas locais do geopotencial. Essas 
informações integradas podem ser empregadas para a determinação da TNMM na 
região costeira, via resolução do PVCG. Trabalho exploratório da ideia foi realizado 
por de Freitas et al. (2010) para o DVB. 
As redes de densificação têm como pontos inicial e final estações de ordem 
superior (da rede estadual, nacional ou da The International Gravity Standardization 
Net – IGSN-71) (GEMAEL, 1999), cuja precisão nominal é estimada em 15µGal. 
Na atualidade, existe a opção adicional de partir-se de pontos gravimétricos 
absolutos em redes específicas, e.g. Rede Nacional de Estações Gravimétricas 
Absolutas (RENEGA) (SANTOS JR, 2005). As medidas absolutas da gravidade (na 
ordem de 1µGal) assumiram precisão superior àquelas da IGSN-71. 
Na determinação do geóide gravimétrico concorrem a altura geoidal e as 
componentes da deflexão da vertical obtidas a partir da determinação das anomalias 
da gravidade. As formulações clássicas de Stokes e Vening-Meinesz, associadas ao 
propósito mencionado, podem ser readequadas para o uso da SF como referência 
em substituição aos geóides locais vinculados às redes de nivelamento que 
fornecem as altitudes necessárias para as reduções gravimétricas, conforme 
apresentado na seção 2.1. 
2.3 O PROBLEMA DE CONTORNO DA ALTIMETRIA - GRAVIMETRIA  
A estratégia atual de tratamento das diferentes redes verticais nacionais, 
cada qual vinculada a um diferente DV e suas conexões, insere-se em um dos 
problemas mais atuais de investigação na Geodésia. As diferentes estratégias para 
sua abordagem estão vinculadas ao PVCG. Em particular, diversas soluções são 
propostas para a definição/realização de um SGA, via determinação da TNMM em 
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cada DV, tais como as propostas por Heck e Rummel (1990) e implementadas por 
Lehmann (2000) pela adoção do conceito de DV livre. Estas estratégias de 
abordagem para as redes verticais no âmbito da sua associação com a gravimetria é 
denominada de Problemas do Valor de Contorno da Altimetria-Gravimetria (PAGs), 
em Inglês Altimetry-Gravimetry Boundary-Value Problems (AGBVP). São elas (DE 
FREITAS et al., 2002): 
a) Aproximação Oceanográfica: Se partir da consideração que a TNMM é 
consequência das correntes oceânicas, efeitos meteorológicos e 
variação espacial da temperatura e salinidade, a TNMM pode ser 
determinada somente por análises de fenômenos oceanográficos. Os 
principais problemas nesta aproximação são a complexidade e a falta 
de resolução dessas técnicas em regiões costeiras, onde os 
marégrafos são geralmente localizados; 
b) Altimetria por satélite associada com nivelamento geostrófico: A TNMM 
em áreas oceânicas abertas é derivada da altimetria por satélite e 
extrapolada para os marégrafos por nivelamento geostrófico. O 
principal problema é a falta de resolução do nivelamento geostrófico 
em áreas costeiras rasas. 
c) Gravidade associada ao posicionamento por satélites: nesta 
aproximação, a posição geométrica 3D por posicionamento por satélite 
do DV é usada como informação adicional para o cálculo do 
afastamento (offset) da superfície de referência local com a global, 
assimilado aqui como a TNMM, e influências nas anomalias da 
gravidade em um ajustamento por colocação por mínimos quadrados; 
d) Aproximação do Problema de Valor de Contorno da Geodésia (PVCG): 
Nesta aproximação recente, o DV é considerado como parte da 
estrutura do PVCG. Soluções modernas destes problemas são 
apresentadas por Lehmann (2000), considerando o DV livre no 
problema da altimetria-gravimetria (PAG). Tal solução não se adéqua 
para os casos onde ocorre a pequena disponibilidade de dados para 
conexão das diversas redes verticais nacionais, como na América do 
Sul. 
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Em todas as conexões aproximadas, o objeto físico subjacente é o campo 
de gravidade. Avanços na gravimetria terrestre e aérea, técnicas de rastreio de 
satélites e altimetria por satélites conduziu ao desenvolvimento de modelos da 
gravidade com aumento de resolução. Estes podem prover uma conexão 
fisicamente significante entre os vários sistemas de altitudes. Complementarmente, 
missões gravimétricas por satélite específicas e gravimetria aérea podem fornecer 
medidas acuradas de ordem de magnitude melhor que a acurácia obtidas a partir da 
interpolação de dados terrestres (DE FREITAS et al., 2002).   
As inconsistências entre data verticais existem principalmente devido à 
consideração de que o nível do mar coincide com o geóide. Na realidade, o geóide 
global, referência para um SGA, é expresso pelo potencial da gravidade W0. Porém, 
o NMM avaliado em cada DV é apenas uma aproximação do geóide global em dada 
época, onde as propriedades físicas locais e regionais, os aspectos dinâmicos dos 
oceanos e variação temporal do NMM não são considerados. Na atualidade, as 
necessidades de vínculo das redes de nivelamento nacionais a um SGA são 
justificadas por uma série de fatores entre os quais: SGA consistente para realização 
de pontos de controle e validação tais como os requeridos pelas missões de 
satélites voltadas para a gravimetria, gradiometria e altimetria, com grande 
implicação para a Oceanografia; projetos transnacionais envolvendo recursos 
hídricos; sistema consistente para redução de anomalias da gravidade; integração 
de nivelamento geodésico e técnicas oceanográficas para determinação de 
inclinações da superfície do mar em grandes distâncias; monitoramento das 
variações do nível do mar, tanto espacialmente como temporalmente, visando à 
integração de técnicas para apoio a sistemas globais de observação voltados para a 
salvaguarda costeira, análise da interação oceano/continente, análise climática, 
entre outros.  
Visando a definição de um geóide global, Heck e Rummel (1990) 
destacaram que não existe uma única definição para o geóide global. Assim a 
escolha de uma superfície equipotencial quase-estacionária do campo da gravidade, 
próxima do NMM pode ser adotada segundo diferentes critérios. Algumas possíveis 
definições são (DE FREITAS et al., 2007): 
a) Definição Física: Nesta definição clássica, seguidamente adotada, o 
geóide é a superfície equipotencial cujo potencial da gravidade W0 é 
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obtido como uma grandeza derivada igual a um potencial da gravidade 
normal U0 de um modelo elipsóidico da Terra (elipsóide de nível) 
especificado pelas constantes geodésicas a (semi-eixo equatorial),          
ƒ = (a – b)/a achatamento do elipsóide de nível, sendo b o semi-eixo 
menor do elipsóide, GM (constante gravitacional geocêntrica, sendo G a 
constante gravitacional e M a massa da Terra incluída a atmosfera) e ω a 
velocidade angular da Terra:  
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Destaque-se que qualquer desvio do semi-eixo a ou do achatamento 
derivado ƒ = (a – b)/a do elipsóide de nível entendido como ideal, 
produzem grandes diferenças em W0. Molodenskii (1960, apud BURŠA et 
al., 2007) em vista das limitações apontadas sugere que a determinação 
de a pressuponha W0 como uma constante fundamental. Na presente 
definição, como W é unicamente uma função da posição, então 
considerando as coordenadas geodésicas elipsoidais ϕ (latitude), λ
(longitude) e h (altitude): 
      W(ϕ, λ, h) = W0                                                                    (38) 
A (38) é resolvida pelo conhecimento de h em função de ϕ e λ. Esta 
definição pressupõe o conhecimento do comportamento do potencial da 
gravidade nas vizinhanças do geóide além do fato que U0 depende do 
sistema de maré empregado, pois tal sistema está implícito na 
determinação de a e ƒ. Estes fatos tornam pouco prática, na atualidade, a 
aplicação da definição física; 
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b) Definição Oceanográfica: O geóide é a superfície equipotencial do campo 
da gravidade em relação à qual o valor médio da TNMM estática é igual a 
zero, quando avaliada globalmente. Exige a integração da altimetria por 
satélites com dados terrestres de gravidade associada com 
posicionamento por satélites e eventualmente também dados 
maregráficos para discriminação de efeitos costeiros. A estimativa da 
TNMM, neste contexto, torna-se um importante elemento na investigação 
das discrepâncias entre diferentes data verticais, porque eles 
representam a variação da superfície de referência utilizada (NMM) e sua 
diferença em relação a uma superfície equipotencial do campo da 
gravidade globalmente melhor ajustada ao NMM. Esta definição está 
embasada na de Gauss-Listing (LISTING, 1873 apud HECK, 2004), 
podendo ser expressa por: 
      
mind Wo)-(W 2 =
σ
σ                                                                    (39) 
 onde W é o geopotencial em um ponto amostrado no oceano, W0 é o 
geopotencial do geóide, independente de qualquer sistema de marés por 
estar vinculado a W oriundo de observações diretas do NM, e σ a 
superfície dos oceanos. Esta definição tem sido considerada como 
preferencial por ser realizável pela altimetria por satélites associada com 
outras técnicas que independam dos sistemas de referência locais de 
altitude. No entanto refere-se a uma época de redução, usualmente 
diferente daquela em que cada um dos data verticais nacionais foi 
definido. Deve ser considerado que o NMM é uma superfície variável do 
tempo, tal que o geóide deve ser tratado adicionalmente como uma 
superfície quase-estática do campo da gravidade;  
c) Definição com Base no Problema do Valor de Contorno da Geodésia: O 
geóide é a superfície equipotencial relativamente à qual a média quase-
estacionária da TNMM implica no desaparecimento do termo harmônico 
de grau zero na solução do PVCG. Para tanto são integradas 
observações oriundas da altimetria por satélites com gravimetria e 
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nivelamento em áreas continentais. Tem limitações em vista de ser 
afetada por inconsistências locais do Datum e existência de efeitos 
remanescentes para a componente harmônica de grau zero na solução 
do PVCG principalmente em vista de reduções gravimétricas efetivadas 
bem como do sistema de marés empregado; 
d) Definição Geodésica: O geóide é a superfície equipotencial do campo da 
gravidade relativamente à qual o valor da média quase-estacionária da 
TNMM é zero quando amostrada em todos os data verticais globais. Uma 
forma alternativa para a definição geodésica é a de considerar que 
geóide é a superfície relativamente à qual a soma ponderada da TNMM2
em todos os data regionais é mínima. Isto implica em uma dependência 
do conhecimento a priori do geóide oceânico, contornável em parte por 
solução iterativa, porém com dificuldades adicionais para integração de 
dados continentais. Depende do sistema de marés empregado em cada 
conjunto de dados, sendo esta uma das dificuldades mencionadas e 
também deve estar relacionada a uma época de redução.
2.4 O DVB E AS POSSÍVEIS ESTRATÉGIAS PARA O TRATAMENTO DO PVCG  
  
A definição clássica de Datum Vertical pressupõe que o geóide coincide com 
o NMM assim como o determinado por observações maregráficas durante 
determinado período. Assim, como o DV depende do nível médio do mar, é 
necessário definir o quanto uma superfície equipotencial a ele associada difere do 
geóide adotado como referência global, esta diferença é denominada de TNMM. 
Este geóide sendo descrito por um valor de geopotencial W0 relativamente ao qual 
irá ser determinado o valor Wi no DV, com o auxílio de modelos do geopotencial do 
campo de gravidade da Terra, tais como os derivados de missões gravimétricas 
espaciais. Em um sentido puramente geométrico, a TNMM pode ser descrita 
conhecendo-se a altitude do NMM (referido ao elipsóide) e a altura geoidal N como 













FIGURA 07 – RELAÇÃO MOSTRANDO COMO A TNMM PODE SER DETERMINADA VIA 
ALTIMETRIA POR SATÉLITES E REGISTROS MAREGRÁFICOS 
FONTE: ADAPTADO DE BOSCH (2006) 
Deste modo, deve-se considerar os seguintes aspectos (BOSCH, 2002): 
a) As altitudes do nível médio do mar e as alturas geoidais devem ter a 
mesma resolução, ou similar; 
b) O sistema de maré pelo qual as alturas geoidais são calculadas deve ser 
consistente com aquele usado para o cálculo das altitudes do NMM; 
c) Os sistemas de referência usados para a altimetria por satélites e para os 
modelos do geopotencial, usualmente, não são os mesmos. Então, há a 
necessidade de um sistema de referência comum. 
O estudo a respeito da compatibilidade de diferentes fontes de dados, tais 
como observações maregráficas e altimetria por satélites, as quais refletem a 
superfície dinâmica dos oceanos, também deve ser considerada. Dalazoana (2006) 
destaca a existência de grandes discrepâncias que não podem ser totalmente 
explicadas apenas pelos efeitos dinâmicos da Terra, mas que estão também, 
associadas aos diferentes sistemas de referência usados na definição daquelas 
quantidades e com a evolução da superfície média do mar relativamente à crosta. A 
TNMM pode assumir valores de até cerca de dois metros. Assim, o seu 
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conhecimento ao longo das linhas de costa pode contribuir para a unificação de 
sistemas de altitudes, usualmente com pontos de origem inconsistentes (BOSCH, 
2006). 
O DVB atual foi definido segundo uma abordagem clássica. A altitude zero 
foi materializada por uma rede de Referências de Nível (RNs) na área do Porto de 
Imbituba - SC, cujas altitudes relativas referem-se ao NMM no período de 1949 a 
1957, perfazendo um intervalo de tempo de 9 anos. Porém, esta definição clássica 
está eivada de algumas inconsistências. Considerando aspectos regionais, os quais 
podem ser observados quando o DVB é comparado com outros data verticais na 
América do Sul, a densificação das redes verticais nacionais possibilitaram verificar 
diferenças entre data verticais do continente e até mesmo entre outros marégrafos 
no Brasil relativamente a Imbituba (LUZ et al., 2007a).  
A definição e conexão de data verticais, com base no processamento 
conjunto de dados terrestres e de satélites geodésicos, usualmente sem distribuição 
uniforme ao longo das linhas de costa, o denominado Problema do Valor de 
Contorno da Altimetria-Gravimetria – PAG não tem solução analítica no âmbito das 
formulações clássicas. Em particular isto é bastante evidente quando se tenta a 
abordagem do PAG via a aplicação da Integral de Stokes. Lehmann (2000) propôs 
estratégias alternativas para a solução do PAG baseada no conceito de Datum livre, 
aplicável a regiões, tal como um continente, a qual poderia ser aplicada dentro da 
solução de Molodenskii. Porém sua aplicação apresenta-se ainda como inviável em 
escala global e particularmente para regiões com deficiências de dados geodésicos, 
tal como na América do Sul (DE FREITAS et al., 2007).    
As discrepâncias já evidenciadas entre as redes verticais na América do Sul, 
implícitas na determinação das anomalias da gravidade, desconhecimento da 
estrutura crustal para reduções necessárias e as quase inexistentes possibilidades 
de conexão via nivelamento geométrico clássico, associado a gravimetria, apontam 
para a inviabilidade referida no parágrafo precedente. No entanto, o PVCG fixado, 
com alternativas à dependência de informações vinculadas às redes verticais locais, 
e associado à solução proposta por Molodenskii (STOCK, 1983) aparenta ainda ser 
uma das poucas soluções viáveis no contexto da realização da RVSIRGAS, 
principalmente buscando-se a ampliação da base de dados pela fusão de dados 
oriundos de diferentes subespaços (DE FREITAS et al., 2007).  
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As alternativas mais promissoras são evidenciadas pela aplicação da 
conexão oceânica via a altimetria por satélites. Neste contexto podem ser 
exploradas trilhas de referência em áreas oceânicas abertas como plataformas 
consistentes de propagação da TNMM a áreas costeiras (LUZ et al., 2007b). Uma 
estimativa da TNMM pode ser derivada a partir de missões de altimetria por 
satélites, as quais permitem a determinação do nível do mar com relação ao 
elipsóide, porém com acentuada perda de resolução em áreas costeiras. Por isso, o 
conhecimento de um recorte local de um geóide derivado de missões espaciais, 
independente do sistema de altitudes local, e com a integração de dados terrestres, 
por exemplo, gravimetria associada com posicionamento GPS, e utilização de trilhas 
de referência ajustadas pela injunção cruzada de diversas missões de altimetria por 
satélites, parece ser particularmente promissora a este contexto de pesquisa (DE 
FREITAS et al., 2007).   
 A TNMM pode ser calculada como a diferença entre a altura geoidal (N) e a 
altitude elipsóidica do nível médio do mar. Mas, essa consideração só é válida no 
sentido geométrico e, portanto, alguns aspectos físicos devem ser considerados. De 
forma a modelar a TNMM é necessária, primeiramente, a definição do geóide global 
a ser considerado. Este geóide é dependente do conhecimento do geopotencial, 
usualmente expresso via um modelo global que contém as componentes anômalas 
locais com determinada resolução, vinculadas ao grau de desenvolvimento do 
modelo, de forma geral insuficiente para a precisa definição do nível de referência 
local.  
A modelagem da TNMM, em dada época, é importante porque está 
associada à superfície equipotencial expressa pelo NMM determinado por 
observações maregráficas. Torna-se necessário, portanto, o conhecimento do valor 
do geopotencial Wi no Datum, incluindo as componentes anômalas não 
contempladas no modelo global, fornecendo sua relação com o geóide global, 
tomado como referência para todos os data verticais existentes. Outro aspecto a ser 
considerado é a evolução temporal do NMM. O conhecimento deste particular exige 
a determinação da posição geocêntrica do Datum e sua velocidade vertical. Só 
desta forma é possível discriminar movimentos da crosta, onde situa-se a referência 
fundamental, dos movimentos eustáticos do nível do mar. A determinação de Wi é 
vinculada ao valor aparente para épocas atuais. A posição aparente do Datum deve 
ainda ser associada com a posição à época de definição do Datum vertical por 
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regressão tanto do nível do mar como da posição da referência fundamental de 
altitudes associada com a crosta (DALAZOANA, 2006).
Para uma boa descrição do campo da gravidade sobre a região, deve-se 
estabelecer quão grande deve ser a área para incorporação de observações locais 
complementares àquelas de alta precisão contempladas pelos modelos 
geopotenciais globais (FREITAS et al., 2007). A questão central envolvida nesta 
abordagem é o uso de distúrbios da gravidade em vez de se utilizar as anomalias da 
gravidade na determinação das componentes de alta freqüência do potencial 
anômalo. Assim, o problema do referencial altimétrico clássico utilizado não tem 
influência na sua determinação, uma vez que os distúrbios da gravidade não 
dependem do conhecimento das altitudes ortométricas e por conseguinte 
independentes do conhecimento do geóide local. Esta dependência é implícita na 
solução da Integral de Stokes para determinação da altura geoidal ou potencial 
anômalo em função de anomalias da gravidade.  
O distúrbio da gravidade, agora com possibilidades de introdução prática na 
Geodésia, pela gravimetria associada com posicionamento GPS de alta precisão 
(HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ, 2005), aponta para caminhos possíveis da 
determinação do potencial anômalo utilizando a superfície física da Terra como 
conhecida, no contexto da solução proposta por Molodenskii ao PVCG (STOCK, 
1983). 
As informações visadas para a análise do campo da gravidade na região do 
DVB são os distúrbios da gravidade. Inicialmente, Miranda (2006) em conjunto com 
o Laboratório de Referenciais Geodésicos e Altimetria por Satélite - LARAS, 
constituiu um banco de dados visando uma análise preliminar da base geodésica na 
região do DVB realizando um conjunto de dados composto por aproximadamente 
900 estações com informação de posição (latitude e longitude), altitudes 
ortométricas e elipsóidicas, valores de gravidade real e as anomalias da gravidade 
free-air e Bouguer. Cerca de 90 estações novas foram estabelecidas na campanha 
realizada em julho de 2005, onde foram efetivadas observações gravimétricas com 
dois gravímetros digitais Scintrex CG-3 e um receptor GPS topográfico mono-
freqüência. As demais estações foram compiladas dos bancos de dados da Escola 
Politécnica da Universidade de São Paulo - Poli-USP e da Fundação Instituto 
Brasileiro de Geografia e Estatística - IBGE. Em 2007 foram realizadas observações 
adicionais na região de Imbituba-SC, pelo LARAS, implantando uma base geodésica 
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de alta precisão na região, relativamente à qual foram realizadas novas observações 
concentradas nas imediações do DVB, em torno do sistema lagunar do Imarui 
composto pelas lagoas Mirim, Imarui e Santo Antônio, com perímetro de 150 km e 
com regime de marés associado ao regime oceânico de Imbituba. Este entorno 
serviu de base para densificação de levantamentos posicionais associados com 
gravimetria. Nesta concepção foram observadas cerca de 160 novas estações nas 
quais foi possível determinar-se distúrbios da gravidade. Entre estas estações 
situam-se pontos onde foram instalados três novos marégrafos para determinação 
de níveis dos corpos d’água que possam ser associados a perturbações ao DVB 
(FERREIRA, 2007). 
As novas missões espaciais têm contribuído com a aquisição de 
informações a respeito do campo da gravidade na região. Com grande potencial de 
aplicação deve ser mencionado os modelos EIGEN-GL04C e GL05C. 
Um conjunto de pesquisas está sendo realizadas pelo Grupo de Pesquisa 
Otimização de Levantamentos Geodésicos (GPOLG) com base na teoria de 
Molodenskii visando à sua aplicação na região do Datum Vertical Brasileiro, visto 
que, esta teoria mostra-se apropriada para a unificação dos diversos data existentes 
e conseqüentemente a definição de sistema de referência único.  
Considerando o PVCG fixado, conforme estabelecido por Stock (1983) e 




=ζ                          (40) 
para a determinação de T entre dois diferentes data, A e B, usa-se aproximação 
linear. Assim, as respectivas anomalias de altura ζA e ζB são calculadas e as 






B hH ζ−=                               (41) 
supondo que as altitudes elipsóidicas hA e hB são conhecidas. Então, todos os outros 
resultados das redes de nivelamento nacionais são referidos a estes data e 
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rigorosamente em um sistema único. As altitudes normais também podem ser 
fornecidas como diferenças de potencial via: 
γHWWC =−= 0                             (42) 
onde γ é a gravidade normal ao longo da altitude normal, W0 é o potencial de 
referencia o qual é igual ao potencial normal e W é o valor do potencial no ponto 
sobre a superfície. Logo, as altitudes ortométricas podem ser calculadas. 
A principal vantagem para o PVCG com base na teoria de Molodenskii 
usando a SF da Terra como referência é devido ao fato que é um problema de valor 
de contorno fixo, de forma que as altitudes normais realmente podem ser 
controladas por quantidades determinadas independentemente, h e ζ. Na 
formulação original de Molodenskii o PVCG é considerado como livre onde a 
informação sobre as altitudes normais é usada a priori visando fixar o contorno, isto 
é obter o teluróide. 
 Outra vantagem a ser citada ao aplicar o método, descrito nos parágrafos 
precedentes, consiste no fato de que os dados devem ser conhecidos globalmente, 
o que não é possível até o momento, com a utilização dos métodos convencionais 
que requerem valores da anomalia da gravidade. Na teoria de Molodenskii contorna-
se este problema utilizando os distúrbios da gravidade como apresentado na seção 
2.1. Em trabalhos preliminares realizados na região do DVB foram obtidos 
resultados promissores para a integração de dados de diferentes subespaços. A 
acurácia evidenciada é relativamente alta considerando que a área onde ocorreu a 
pesquisa é relativamente pequena e ainda com cobertura restrita de observações. 
Os primeiros experimentos incluem a comparação dos distúrbios da 
gravidade calculados com base nos dados terrestres, disponíveis até o momento, e 
os obtidos do modelo do geopotencial EIGEN-GL04C, desenvolvido pelo
GeoForschungsZentrum (GFZ), Potsdam, Alemanha.  
Toda esta nova base de dados construída para a região do DVB bem como 
dados oriundos de plataformas orbitais devem ser compatibilizados em um único 
referencial. A partir deles devem ser obtidas informações consistentes do campo da 
gravidade, com resolução espacial suficiente para os objetivos apontados. O 
processamento conjunto de dados de diferentes origens, com diferentes resoluções 
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espaciais e em diferentes referenciais é um dos desafios atuais da Geodésia. Isto 
demanda integração/fusão de dados via técnicas adequadas de processamento 
conforme apresentado nas seções subsequentes.  
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3 METODOLOGIAS PARA INTEGRAÇÃO/FUSÃO DE DADOS 
Algumas técnicas podem ser usadas para compatibilizar informações 
relativas ao campo de gravidade da Terra a partir de dados heterogêneos, quer em 
função de suas diferentes naturezas (eg. anomalias da gravidade, altura geoidal, 
distúrbios da gravidade, deflexão da vertical, elevações oriundas de MDEs, entre 
outras) ou dados de mesma natureza, porém com diferentes resoluções espectrais 
ou com diferentes precisões. A compatibilização pode ser tratada, por exemplo, via 
as técnicas: Colocação por Mínimos Quadrados (CMQ); Remove-Restore (RR); Fast 
Fourier Transform (FFT); Redes Neurais Artificiais (RNA); Residual Terrain Modeling
(RTM); Wavelets. As técnicas são empregadas em sistemas, usualmente 
apresentados como (LI, 1996; BENDAT; PIERSOL, 2000): 
a) Sistema de Única-Entrada e Única-Saída (Single-input Single-output  
System); 
b) Sistema de Dupla-Entrada e Única-Saída (Double-input Single-output 
System); 
c) Sistema de Múltipla-Entrada e Única-Saída (Multiple-input Single-output 
System). 
Observe-se que a frequência espectral dos sinais de saída é sempre filtrada, 
eliminando-se as frequências mais baixas que as de Nyquist associada com a 
frequência de amostragem. O teorema de Nyquist ou da amostragem, provê uma 
regra que determina o intervalo de frequência ideal para que um sinal seja 
amostrado e recuperado sem perda de informação. Seu enunciado é o seguinte: “A 
frequência de amostragem deve ser no mínimo o dobro da maior frequência de 
interesse contida no sinal” (SHANNON, 1949). Esta noção está intrinsecamente 
ligada à resolução espectral no domínio do espaço, a qual é igual à metade do 
menor comprimento de onda resolvido. 
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3.1 SISTEMA DE ÚNICA-ENTRADA E ÚNICA-SAÍDA (SINGLE-INPUT SINGLE-
OUTPUT SYSTEM) 
A teoria, envolvendo os sistemas de integração/fusão de dados 
heterogêneos, tem sido amplamente utilizada em diversas áreas da Ciência e em 
aplicações de Engenharia. Pormenores podem ser vistos em Bendat e Piersol 
(2000). 
Em um sistema ideal de única-entrada e única-saída, sem ruídos, o espaço 
de domínio pode ser apresentado (figura 08) como (LI, 1996): 
   
FIGURA 08 – SISTEMA DE ÚNICA-ENTRADA E ÚNICA-SAÍDA 
FONTE: LI (1996) 
Na forma de convolução, o sistema é dado por: 
y = x * h                                                                                          (43) 
onde (*) denota o operador convolução (operador que, a partir de duas funções, 
produz uma terceira, no domínio das frequências). Esta convolução pode ser 
avaliada com a equação no domínio das frequências como: 
F{y} = F{x} F{h}                                                                                (44) 
onde F é o operador FFT. Usualmente uma convolução é utilizada para resolver uma 
integração no domínio do espaço. 
De acordo com Li (1996), algumas aplicações dos sistemas na Geodésia 
Física podem ser: cálculo da altura geoidal via anomalias da gravidade ou distúrbios 
da gravidade pela integral de Stokes (ou Hotine) ou segundo a teoria de 
Molodenskii, cálculo das anomalias da gravidade pela integral inversa de Stokes, 
x h y 
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cálculo das deflexões da vertical pela fórmula de Vening-Meinesz, cálculo das 
anomalias da gravidade pela fórmula inversa de Vening-Meinesz, entre outras. Dois 
exemplos de aplicação são dados na figura 09: no primeiro sistema da figura entra-
se com o valor da anomalia da gravidade (∆g) visando à obtenção da altura geoidal 
(N) via integral de Stokes representada por S. Contudo, pode-se também obter as 
anomalias da gravidade (∆g) das alturas geoidais (N) pela inversa da integral de 
Stokes (S-1), conforme o segundo sistema. 
FIGURA 09 – APLICAÇÕES DO SISTEMA DE ÚNICA-ENTRADA E ÚNICA-SAÍDA 
FONTE: LI (1996) 
Na forma da convolução, os sistemas podem ser escritos como: 
N = ∆g * S 
∆g = N * S-1                                                                                                   (45) 
As correspondentes equações no domínio das frequências são: 
F{N} = F{∆g} F{S} 
F{∆g} = F{N} F{S-1}                                                                                         (46) 
A técnica FFT pode ser aplicada para a avaliação destas convoluções com 
resultados satisfatórios. Até recentemente, o método espectral não provia estimativa 
de erros de saída. O problema da estimativa de erros associados com o método 
espectral foi discutido por Sideris e Schwarz (1987). Atualmente, a estimativa de 
erros pode ser derivada dos resultados usando os métodos espectrais, contanto que 
os sinais de entrada e seus erros sejam variáveis estocásticas denominadas PSDs 
(do Inglês Power Spectral Density). Uma PSD é definida como uma função real 
∆g S N 
N S-1 ∆g 
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positiva expressa como função de uma frequência espectral variável (no espaço ou 
no tempo) e que possua dimensão de energia ou quadrado da amplitude da 
grandeza tratada. Geralmente é chamada apenas por espectro do sinal. 
Intuitivamente, a densidade espectral auxilia na captura da frequência do processo 
estocástico e identifica periodicidades ou comprimentos de onda importantes 
associados à variável. 
A figura 10 apresenta um sistema de única-entrada e única-saída, porém 
agora com ruído, onde ruído é um sinônimo para erros aleatórios de medição.  
   
FIGURA 10 – SISTEMA DE ÚNICA-ENTRADA E ÚNICA-SAÍDA COM RUÍDO
FONTE: LI (1996) 
Na figura tem-se que (LI, 1996): 
x – sinal de entrada (com ruído); n – ruído de entrada; y – sistema de saída; 
e – erro de saída; y – saída livre de ruído. 
Este sistema pode ser descrito na forma da convolução: 
y = (x + n) * h + e                                                                               (47)
e a equação no domínio das frequências é dada por: 
 F{y} = F{x + n } F{h} + F{e}                                                                    (48) 
Segundo Sideris (1996), com uma amostra provida de ruídos, pode-se 
representar a fórmula de Stokes na forma espectral pela teoria dos sistemas de 
entrada e saída com ruídos.  




3.2 SISTEMA DE DUPLA-ENTRADA E ÚNICA-SAÍDA (DOUBLE-INPUT SINGLE-
OUTPUT SYSTEM) 
Um sistema linear de dupla-entrada e única-saída, livre de ruídos é 
representado pela figura 11 a seguir: 
          
FIGURA 11 – SISTEMA DE DUPLA-ENTRADA E ÚNICA-SAÍDA 
FONTE: LI (1996) 
O atual interesse, entretanto, está relacionado com o sistema de dupla-
entrada e única-saída com ruídos, os quais tem, no exemplo, as alturas geoidais e 
as anomalias da gravidade com ruído nos sinais de entrada e suas estimativas como 
saída. Este sistema pode ser visto na figura 12 (LI, 1996).  
FIGURA 12 – SISTEMA DE DUPLA-ENTRADA E ÚNICA-SAÍDA COM RUÍDOS 




















Na forma de convolução, o sistema apresentado na figura 11 é descrito como: 
12211 *)(*)( eanganNN ++∆++=                                                                    (49) 
A correspondente equação no domínio das frequências é: 
}{}{}{}{}{}{ 12211 eFaFngFaFnNFNF ++∆++=                                                    (50) 
Uma variação do sistema de dupla-entrada e única-saída com ruído é 
apresentada na figura 13, cuja equação na forma de convolução é: 
22211 *)(*)( ebngbnNg ++∆++=∆                                                       (51) 
A correspondente equação no domínio das frequências é: 
}{}{}{}{}{}{ 22211 eFbFngFbFnNFgF ++∆++=∆                                               (52) 
FIGURA 13 – APLICAÇÃO DO SISTEMA DE DUPLA-ENTRADA E ÚNICA-SAÍDA COM RUÍDOS 














3.3 SISTEMA DE MÚLTIPLA-ENTRADA E ÚNICA-SAÍDA (MULTIPLE-INPUT 
SINGLE-OUTPUT SYSTEM) 
Ao considerar q um parâmetro constante de um sistema linear Hi(ƒ),   i = 
1,2,...,q, com q definido, a entrada sendo as observações xi(t), i = 1,2,...,q, e uma 
observação de saída y(t), como apresenta a figura 14. O termo referente ao ruído de 
saída n(t) informa todas as divergências em relação ao modelo ideal, as quais 
podem ser devido a operações não lineares e ruído instrumental. Registros medidos 
são assumidos como sendo realizações de processos randômicos estacionários, 
onde valores médios não nulos e algumas periodicidades são removidas a priori nas 
análises. Modelos de Múltipla-Entrada/ Múltipla-Saída são extensões diretas dessas 
técnicas por considerar somente modelos semelhantes para a combinação de casos 
de Múltipla-Entrada/ Única-Saída (BENDAT; PIERSOL, 2000, p. 219). 
FIGURA 14 – MODELO DE MÚLTIPLA-ENTRADA E ÚNICA-SAÍDA 
FONTE: BENDAT E PIERSOL (2000) 
Segundo Bendat e Piersol (2000), na figura 14 referida ao modelo de 
múltipla-entrada, quatro condições são requeridas para este modelo ser bem 
definido. São estas: 
a) Nenhuma das funções ordinárias de conexão entre qualquer par de 

















entradas contêm informação redundante e uma das entradas pode ser 
eliminada do modelo. Esta consideração permite que sistemas de 
entrada distribuídos sejam estudados como entradas discretas. 
b) Nenhuma das funções ordinárias de conexão entre qualquer par de 
registros de entrada pode ser igual à unidade. Se isto ocorre, então 
outras entradas não contribuem para esta saída e o modelo pode ser 
considerado simplesmente como um modelo de única-entrada/única-
saída. 
c) A função de coerência múltipla entre qualquer entrada especifíca e outras 
entradas, excluindo a entrada dada, não pode ser igual à unidade. Se isto 
ocorre, então esta entrada pode ser obtida por operações lineares de 
outras entradas. Esta entrada não provê qualquer nova informação para 
a saída e pode ser eliminada do modelo. 
d) A função de coerência múltipla entre saída e entradas dadas, na situação 
prática, pode ser suficientemente alta do ponto de vista teórico. No 
entanto pode ser um indicador que algumas entradas importantes estão 
sendo omitidas.  
As condições mencionadas permitem que possíveis erros do sistema e erros 
estatísticos nas quantidades calculadas sejam minimizados seja por 
calibração/validação ou pela escolha de parâmetros de processamento de dados. 
A saída y(t) pode ser considerada como a soma das saídas não 
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e cada termo de saída Yi(ƒ) para i = 1, 2,..., q satisfaz: 
)()()( fXfHfY ii=                                                              (55) 








                                                           (56) 
onde cada Xi(ƒ) e Y(ƒ) podem ser calculados das medidas xi(t) e y(t). Desta 
informação é requerido determinar o sistema Hi(ƒ) e outras quantidades de interesse 
onde todos os resultados são funções da frequência.
Um estudo de integração parcial de dados de gravimetria oceânica e 
continental, utilizando MDE, MDT e Modelo Geopotencial (MG) foi realizado por 
Tocho (2006) com uma técnica denominada Multiple-Input/Multiple-Output
(MIMOST) que nada mais é do que uma sobreposição da aplicação do modelo de 
múltipla-entrada/única-saída referido. Deve-se destacar que no referido trabalho não 
foram explorados os dados recentes de altimetria por satélite bem como os aspectos 
do tratamento dos ruídos e a exploração dos aspectos diferenciados das resoluções 
espectrais das bases de dados utilizadas. Abordou a determinação do geóide dentro 
da abordagem clássica do PVCG com base na integral de Stokes.  
3.4 INTRODUÇÃO À COLOCAÇÃO POR MÍNIMOS QUADRADOS 
Moritz (1980) sintetizou o denominado Método de Colocação por Mínimos 
Quadrados (CMQ) visando à determinação do potencial anômalo da gravidade pela 
combinação de observações geodésicas de diferentes naturezas. Esta é a técnica 
mais extensamente empregada em Geodésia para predição e fusão/integração de 
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dados. Segundo Balmino (1978), os primeiros trabalhos realizados neste âmbito são 
devidos a Kaula (1966), Krarup (1969) e pelo próprio Moritz (1972). Eles formularam 
a hipótese estocástica para o campo de gravidade modificando a teoria original dos 
mínimos quadrados. Supuseram que as observações do campo de gravidade são 
uma realização de um processo estocástico estacionário, i.e., não variam ao longo 
do tempo. Partindo deste princípio, aplicaram este método ao estudo da estimação e 
interpolação do campo de gravidade, obtendo estimativas para quantidades 
funcionalmente dependentes do potencial perturbador T(P). No método proposto, 
não só resolve-se o sistema de equações para os parâmetros, mas também para o 
chamado “sinal”, que é a segunda das duas componentes aleatórias das 
observações. 
O método tem sido de grande valia para a interpolação de grandezas 
associadas ao campo da gravidade. Embora sua abordagem sustente-se 
predominantemente no ponto de vista estatístico, tem-se também uma estrutura 
analítica de extrema valia para a Geodésia Física. Um papel fundamental para 
atingir aos pressupostos mencionados é desempenhado pela função covariância do 
potencial anômalo, a qual deve ser discutida a partir de dois pontos de vista 
distintos: o matemático e o numérico. 
A colocação é um método que permite a estimação eficiente do campo de 
gravidade mediante a utilização das características estatísticas de dados 
heterogêneos sob a forma de função covariância (CATALÃO, 2000).  
3.4.1 Predição por Mínimos Quadrados 
 Considerando dois conjuntos de quantidades aleatórias, com esperança 
matemática nula, designadas respectivamente por l = (l1, l2, ..., lq)
T (o vetor das 
observações) com esperança E{l} = 0 e por s = (s1, s2, ..., sm)
T (o vetor dos sinais) 
com esperança E{s} = 0. Estas quantidades quando possuem esperança matemática 
ou sua média igual a zero são denominadas centradas. Conhecido o vetor l, 
composto por quantidades arbitrárias do campo de gravidade perturbador, como por 
exemplo, a anomalia da gravidade (∆g) ou desvios da vertical (ξ, η), e representando 
s o sinal do potencial perturbador T(P) a ser estimado, o problema enunciado e 
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resolvido por Krarup, em 1969, tratou da seguinte questão: Qual a melhor estimativa 
de s com base no conjunto l de observações? Neste particular, deve-se considerar 
que as quantidades aleatórias são relacionadas pelas matrizes covariâncias: 
),cov( llCll =                                                                       (57) 
),cov( lsCsl =                                                                       (58) 
),cov( ssCss =                                                                       (59) 
%&& e %''  são as matrizes covariância dos vetores l e s, respectivamente e %'&  é a 
matriz covariância-cruzada entre l e s. Os elementos da matriz %&& , q x q, são 
produtos da média: 
}{ jillE ,     i, j = 1, 2,..., q                                                                             (60) 
os elementos da matriz %'& , m x q, são: 
}{ ik lsE  ,    k,i = 1, 2,..., m                                                                   (61) 
e os elementos da matriz %'' , m x m, são: 
}{ hk ssE  ,     k, h = 1, 2,..., m                                                                   (62) 
Isto é verdade, pois suas quantidades aleatórias são centradas. Em notação 
vetorial pode-se escrever: 
}{ Tll llEC =                                                                       (63) 
}{ Tsl slEC =                                                                       (64) 
}{ Tss ssEC =                                                                      (65) 
As medidas do vetor l são assumidas como conhecidas, e o sinal s como 
desconhecido. A conexão entre s e l é dada, não como uma relação funcional, mas 
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somente em termos das matrizes covariância. Uma estimação linear para o vetor s
tem a forma (MORITZ, 1980, p.77): 
   
                                                                                                      (66) 
onde H é uma matriz qualquer que pode ter dimensões m x q: ou seja, cada 
componente do vetor s é aproximada por combinação linear dos dados l. 
O vetor erro ε é dado por: 
ss −= ˆε                                                                                                 (67) 
e a matriz covariância: 
})ˆ)(ˆ{(),(),cov( TTT ssssEEC −−=== εεεεεε                                                      (68) 
Denominada de matriz covariância dos erros. Os termos diagonais desta 
matriz são as variâncias dos erros 2kσ  dos sinais estimados kŝ , que são as 
componentes do vetor (: 
})ˆ{()( 222 kkkk ssEE −== εσ                                                                               (69) 
  
A melhor estimação para s em termos de l é definida, como a estimativa 
linear centrada de variância mínima. A média é dada por: 
)*+,  -)*.+    )*+                                                                    (70) 
Esta é a condição natural não tendenciosa para o presente caso. Assim, a 
(66) pode ser considerada como imparcial para qualquer matriz H. Inicialmente 
determina-se H de modo que as variâncias do erro sejam mínimas (69). Para tal 
primeiro encontra a matriz covariância do erro (68) para uma matriz arbitrária de H. 
Com as equações (66) e (67) tem-se: 
Hls =ˆ
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//  0-. 1 20-. 1 2  0-. 1 20.- 1 2
 -..- 1 .- 1 -.                                                            (71) 
A média desta expressão fornece a matriz covariância dos erros (68). 
Obtém-se então: 
)*//+  -)*..+- 1 )*.+- 1 -)*.+  )*+                                             (72) 
Ou, considerando-se as (63), (64), (65) e a (68), obtém-se: 
%33  -%&&- 1 %'&- 1 -%&'  %''                                                          (73) 
De forma análoga à (64), escreve-se: 
%&'  %'&  )*.+.                                                            (74) 
 Com base em algumas analogias, que podem ser visualizadas em Moritz, 
(1980, p. 79), chega-se a conclusão que a matriz H deverá ser tal que as variâncias 
dos erros sejam mínimos. Deste modo, a estimação do sinal é obtida por (MORITZ, 
1980, p. 80): 
lCCs llsl
1ˆ −=                                                                                 (75) 
que fornece a melhor estimação linear do vetor sinal s em termos do vetor dado l. 
Esta fórmula é designada por “Fórmula de Predição por Mínimos Quadrados”, 
enfatizando-se que as matrizes %'& e %&& são a matriz da covariância cruzada entre o 
vetor l e s e a matriz covariância dos vetores l respectivamente. Como as 
quantidades mencionadas (anomalias da gravidade e desvios da vertical) podem ser 
representadas como um funcional linear do potencial perturbador T, pode-se 
escrever: 
li = LiT ou  l = BT                                                                                (76) 
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onde B compreende os funcionais lineares Li. Então, B = (L1,..., Lq)
T obtido na 
maioria das vezes por linearização de uma relação funcional originalmente não 
linear. 
O problema consiste em determinar T, se forem dados por mensurações os 
funcionais lineares LiT. A determinação de uma função por ajuste de uma 
aproximação analítica a um determinado número de funcionais lineares é 
denominada colocação (MORITZ, 1980, p. 85) e consequentemente, o presente 
método para determinar o campo gravitacional por estimação de mínimos quadrados 
é chamado de colocação por mínimos quadrados - CMQ. 
Ao saber que todas as medidas são eivadas de erros e se as observações li
que formam o vetor l são afetadas por erros aleatórios ni, então a equação (76) pode 
ser reescrita como: 
li = LiT + ni                                                                      (77) 
Sendo: 
LiT = ti                                                                                (78) 
Obtém-se:   
li = ti + ni                                                                      (79) 
Assim, a observação li foi decomposta em um sinal ti e um ruído ni. A parte 
referente ao sinal representa o elemento do campo gravitacional LiT e o ruído é uma 
expressão para os erros aleatórios de medição. 
As equações (76) podem ser reescritas como: 
l = BT + n, 
BT = t,                                                                                                    (80)
l = t + n 
O ruído n é uma quantidade aleatória e tem uma distribuição de 
probabilidade com esperança matemática nula, conforme a formulação de Moritz 
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(1980). Em geral, supõe-se que o ruído e o sinal não são correlacionados, i.e., o erro 
inserido aleatoriamente em determinada observação não é necessariamente o 
mesmo que afeta os demais pontos medidos. Tais erros ocorrem com magnitudes 
diferentes. Da mesma forma, os ruídos das diferentes mensurações não são 
correlacionados. Uma alternativa para este fato consiste em fixar um valor de desvio 
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A generalização do método da colocação por mínimos quadrados consiste 
na introdução de um vetor de parâmetros X,  que representa alguns tipos de erros 
sistemáticos ou uma possível transformação de coordenadas. Desta forma 
(MORITZ, 1980, p. 111): 
l = AX + BT + n                                                                                         (82) 
na qual A é uma matriz q x p, expressando o efeito dos parâmetros sobre as 
medições li, na forma: 
lsllslss CCCCA
1−−=                                                                                 (83) 
Salienta-se que no caso de B = 0 a relação (82) fica reduzida a seguinte 
equação: 
l = AX + n                                                                                          (84) 
e, consequentemente, o problema é reduzido a um ajustamento por mínimos 
quadrados cuja condição neste caso, quando considerado o vetor dos ruídos é dada 
por: 
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min1 =− nCn nn
T
    
                                                                 (85) 
É importante a consideração de que as covariâncias Cnn devem originar-se 
em uma função básica dada por: 
K = cov (s, s)                                                                     (86) 
Considerando-se um vetor l que é uma função linear de s na forma: 
l = Bs                                                                                            (87) 
sendo B uma matriz de ordem apropriada. Então, por propagação de covariâncias 
obtém-se: 
cov (s, l) = KBT                                                                               (88) 
cov (l, l) = BKBT                                                                                         (89) 
Percebe-se então, que na realidade, o maior problema com a CMQ é 
determinar a função K adequada a cada situação. Para maiores informações sobre a 
função covariância a ser utilizada ver Moritz (1980, p. 80 a 87). 
Uma aplicação da CMQ para integração de dados de diferentes bases, 
envolvendo gravimetria marinha, é apresentada por Leite et al. (1999). 
3.5 PRÍNCIPIOS DA TÉCNICA REMOVE-RESTORE (RR) 
A técnica já consagrada de decomposição da altura geoidal aparece descrita 
na literatura de língua inglesa com a denominação de Remove-Restore ou Remove-
Compute-Restore. Com a criação da Geoid School no ano de 1994, esta técnica 
vem sendo amplamente difundida em cursos oferecidos pela International 
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Association of Geodesy (IAG) em diversos países. No Brasil, a “Escola do Geóide” 
ocorreu no ano de 1997 (TOCHO; GUARRACINO, 2010). 
O processo de decomposição da altura geoidal separa a ondulação geoidal 
em diferentes contribuições espectrais. Na prática, primeiramente se extrai das 
anomalias ar-livre a influência dos longos comprimentos de onda, provenientes do 
modelo geopotencial global, e os curtos comprimentos de onda, característicos da 
topografia, ambos sob a forma de anomalias gravimétricas. Essa primeira etapa, 
denominada de “remoção”, permite a geração das anomalias chamadas comumente 
de residuais (influência dos médios comprimentos de onda), que serão utilizadas no 
“cálculo” das alturas geoidais residuais, numa segunda etapa. O processo de 
“restauração”, numa terceira etapa, adiciona estas alturas geoidais residuais 
calculadas, às alturas geoidais do modelo geopotencial. O processo se completa 
com a adição do efeito indireto do terreno a estas alturas geoidais, transformando o 
então co-geóide, originado com base na segunda condensação de Helmert, no 
geóide. Este processo de remoção-cálculo-reposição pode ser resumido da seguinte 
forma (SIDERIS, 1997): 
A etapa da remoção é dada por: 
45'  67 1 899 1 8:;                                                                   (90) 
onde: 
67 – anomalia da gravidade calculada 
899 – anomalia da gravidade do Modelo Geopotencial Global 
8:; – anomalia da gravidade do MDE 
Da anomalia da gravidade residual tem-se: 
45'  < =>?)= < @A45'                                                                           (91)
Então se segue a etapa da restauração: 
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@  @899  @A45'  @8:;                                                                   (92) 
onde: 
@899  –do modelo geopotencial global 
@A45'– alturas geoidais calculadas das anomalias da gravidade residuais 
@8:; – alturas geoidais do MDE 
Na figura 15, é demonstrado o processo de decomposição da altura geoidal, 
com os diferentes tipos de dados utilizados no cálculo do geóide interagindo sob a 
forma de resolução. 
Em preto, está representado o modelo geoidal apenas sob o efeito dados do 
modelo geopotencial global. Em vermelho, está representado o modelo geoidal sob 
o efeito dos dados do modelo geopotencial quando adicionado os dados 
gravimétricos terrestres. Em azul, o modelo geoidal refinado, resultado da 
incorporação dos dados do MDE aos dados anteriores (SIDERIS, 1997).  
FIGURA 15 – DIFERENTES RESOLUÇÕES DO MODELO GEOIDAL
FONTE: ADAPTADA DE SIDERIS (1997) 
A divisão espectral dos modelos utilizados, conforme estabelecida pela 
equipe do LARAS pode ser observada na figura 16. 
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FIGURA 16 – CLASSIFICAÇÃO DAS RESOLUÇÕES ESPECTRAIS.  
FONTE: LARAS (2011) 
NOTA: As graduações dos eixos foram distribuídas de forma a facilitar a compreensão.  
Segundo Tscherning et al. (2009), a solução da CMQ é dar o erro médio 
quadrático mínimo de uma forma muito específica, ou seja, como a média sobre 
todas as configurações de dados que, por uma rotação uniforme em torno do centro 
da Terra, pode ser mapeada entre si. Assim, se este deve funcionar localmente é 
necessário fazer todas as áreas da Terra parecerem semelhantes, analisando do 
ponto de vista do campo de gravidade. Este não é possível obviamente, mas pode 
ser alcançado até certo ponto, devido à utilização do método remove-restore. Isto é 
feito com base na remoção, cálculo e depois restauração. Assim obtem-se um 
campo que é estatisticamente mais homogêneo e suave do que antes. 
Primeiro pode-se remover a contribuição do TEGM do MGG conhecido, tal 
como o EGM2008 completo para os graus n e ordem m 2159. Em segundo lugar, 
pode-se eliminar o efeito da topografia local TM usando a técnica RTM. Isto resulta 
em um campo residual, com suavidade, em termos de desvio-padrão de anomalias 
da gravidade entre 50% e 25% menor do que o desvio-padrão original. A remoção e 
posterior restauração da contribuição de TEGM tem ainda o efeito que informações 
sobre o campo da gravidade fora da área de dados está implicitamente considerado. 
(TSCHERNING, 2009, p.50). 
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3.6 APLICAÇÃO DA TRANSFORMADA RÁPIDA DE FOURIER (FAST FOURIER 
TRANSFORM - FFT) NO CÁLCULO DO GEÓIDE 
Devido ao fato de que é muito demorado avaliar a integral de Stokes, muitas 
vezes faz-se necessário reduzir o tamanho da área de estudo, modificando o núcleo 
da função de Stokes. A idéia de princípio, devido à Molodenskii, é que o erro de 
truncamento cometido por limitar a área da integração das anomalias da gravidade 
terrestre a uma calota esférica pode ser reduzido através de uma modificação 
adequada do núcleo de Stokes. Usualmente, o aumento da área de integração 
propicia uma melhora nos resultados. Porém, este tipo de método aumenta os 
requisitos computacionais e não demonstra ser superior a simples técnica remove-
restore (SIDERIS, 1997). As integrais:  
@BA   C  A& #D#EF;                                                                       (93) 
são chamadas integrais de convolução e prestam-se à avaliação por Técnicas de 
Transformada Rápida de Fourier (FFT), desde que os dados estejam na forma de 
grades regulares.  
As integrais de Correção de Terreno podem também ser formuladas como 
integrais de convolução. Usando as propriedades da Transformada de Fourrier, não 
há necessidade de demorados somatórios dos pontos, e na avaliação de integrais 
de convolução este processo é substituido por uma multiplicação muito eficiente no 
domínio das freqüências (SIDERIS, 1997). 
A FFT fornece uma rápida avaliação da convolução com dados na forma de 
malha, que é como normalmente se apresentam as informações de topografia (MDT) 
e de anomalias gravimétricas (∆g). Na aproximação plana, a integral de Stokes e as 
integrais da correção do terreno são convoluções. Quando utilizamos a aproximação 
esférica, estas integrais são convoluções ao longo dos paralelos (GOLDANI, 2006). 
Na aproximação plana, o primeiro termo da função de Stokes é dominante 
sobre os demais termos, permitindo a seguinte modificação do núcleo da integral de 




I CJ I CK&                                                                                   (94) 
LC#$  #D#E                                                                         (95) 
e a equação de Stokes: 
@  K9M  " =0N2#$                                                                    (96) 
se reduz a: 
@BA  C  A& #D#E;                                                                         (97) 
.  O0D 1 DB2C  0E 1 EB2CPQC                                                            (98) 
onde x, y são as coordenadas planas dos pontos dados e xP, yP são as coordenadas 
dos pontos de cálculo, E é a área plana à qual se restringe o cálculo. 
Integrais da forma como se encontra a (97), onde se tem o produto de uma 
variável (∆g), que é função de uma posição espacial, multiplicada por outra que 
envolve uma diferença de posições (1/l), são denominadas integrais de convolução, 
pois a integração pode ser efetivada pela convolução (produto) das respectivas 
variáveis transformadas para o domínio das frequências. 
3.6.1 Aproximação Plana da Integral de Stokes 
Com a equação (97), a altura geoidal é calculada com anomalias 
gravimétricas para uma área E. Essa mesma equação pode ser expressa por 
aproximação plana pela seguinte integral de convolução em duas direções 
(SIDERIS, 1997): 
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@0DB R EB2  C  A0R	2S0TU2V0	TU	2 #D#E 

C W0DBR EB2 X .YW0DBR EB2;                            (99) 
onde ∆g’ = F (∆g) é a transformada de ∆g para o domínio das frequências e lN é a 
forma plana do núcleo (kernel) da função de Stokes e lN’ = F(l) é a sua transformada: 
 .Y0DR E2  0Z[2U0DC  EC2UQC                                                        (100) 
A equação (97) é avaliada por duas transformadas diretas de Fourier, 
representadas por F, e uma inversa, representada por F−1 , tal como segue: 
@0DR E2  C \U]\*0DR E2+\*.Y0DR E2+^  C \U*W0_R `2.YW0_R `2+                          (101) 
3.6.2 Aproximação Esférica da Integral de Stokes 
O erro introduzido pela aproximação plana da integral de Stokes tende a 
aumentar, quanto maior for a área considerada no cálculo. Tal erro pode ser evitado 
usando-se a integral de Stokes na forma esférica, conforme sugere SIDERIS (1997). 
A integral de Stokes pode ser apresentada na seguinte forma 
(SIDERIS,1997): 
@0aB R bB2  K  c0aR b2=0aB R bB R aR b2dea#a#b;                                   (102) 
Com as anomalias gravimétricas fornecidas na forma de malha, a equação 
(102) pode ser expressa como: 
@0a& R bf2  K g g chaiR bjkdeai=0a& R bfR ai R bj2clcm8UjnoYUino                                      (103) 
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3.7 RESIDUAL TERRAIN MODELLING (RTM) 
Os Modelos Globais do Geopotencial (MGGs), tais como o EGM2008, não 
representam os comprimentos de onda menores que π/n radianos, onde n é o 
máximo grau de desenvolvimento do MGG, no caso 5 minutos de arco (≈9,3 km) 
para os graus e ordens 2159 do EGM2008. Este aspecto é denominado de erro de 
omissão de sinal ou de truncamento contido em cada modelo. Segundo Forsberg 
(1984), a topografia da Terra é a principal fonte dos sinais de alta frequência do 
campo de gravidade e suas características ocorrem em escalas mais finas que a 
resolução do MGG. Esta estrutura fina é uma das maiores fontes de perturbação às 
análises do geopotencial em regiões de transição oceano-continente. 
Atualmente, pesquisas realizadas visando minimizar este erro de omissão 
mostram que a utilização da técnica RTM, conforme descrito na sequência, 
apresenta resultados satisfatórios na modelagem de alturas geoidais ou anomalias 
de altura residuais, principalmente em áreas montanhosas ou terrenos acidentados. 
Em tais regiões, as modelagens com Stokes e Molodenskii, associadas com RR, em 
geral são inviáveis (HECK; SEITZ, 2007; HIRT et al., 2010). 
Existem duas formas que permitem a redução do erro de omissão de sinal: 
a) A metodologia mais comumente utilizada é a remove-restore 
conhecida pela modelagem do geóide/quase-geóide regional via 
integral de Stokes ou Molodenskii. De forma sucinta, a 
metodologia consiste em subtrair as anomalias da gravidade do 
MGG de um conjunto de observações de gravidade terrestre 
gerando assim anomalias gravimétricas residuais. Estas 
anomalias residuais são transformadas em alturas geoidais 
residuais ou anomalias de altitude residuais aplicando a integral 
de Stokes ou de Neumman-Koch e adicionadas ao MGG que 
contempla os longos e médios comprimentos de onda de 
anomalias de altura (HIRT, 2010). 
b) A segunda opção, em caso de terrenos acidentados é a técnica 
RTM que pode ser aplicada como fonte de modelagem de sinais 
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de alta frequência do campo gravitacional (Forsberg; Tscherning 
1981; Forsberg 1984,1985). Na modelagem RTM, um Modelo 
Digital de Elevação (MDE) representando a topografia da Terra se 
refere aos curtos comprimentos de onda da superfície de 
referência. Esta etapa remove as componentes de baixa 
frequência do MGG. A transformação das elevações em 
anomalias de altura residuais RTM é realizada com fórmulas de 
obtenção do potencial gravitacional produzido por prismas. 
Em uma região com cobertura suficiente de dados de gravidade terrestre, a 
opção (a) geralmente permite uma modelagem mais precisa da estrutura fina do 
campo da gravidade do que a abordagem RTM sozinha. Isto porque a técnica RTM 
(opção b) é normalmente estruturada na simplificação da distribuição de massas 
associada à topografia. Muitas vezes, um valor de densidade padrão é usado para o 
RTM, negligenciando assim os efeitos de eventuais variações locais de densidade 
de massa. Com as coordenadas de canto (x1, y1, z1) e (x2, y2, z2) para um prisma 
simples, a expressão do potencial (V) é dada por (NAGI et al. 2000): 
p 










uCu                                         (104) 
onde r é a distância entre os pontos (x,y,z) e a origem do sistema de coordenadas. 
Usando z1 = 0 e z2 = z
RTM, z2-z1 representa a elevação residual. 
Neste desenvolvimento, a curvatura da Terra é representada por um 
deslocamento vertical do prisma em função da distância entre cada prisma e o ponto 
de cálculo RTM. Para a conversão do potencial V do prisma para anomalias de 
altitude ζ, a fórmula de Brun’s é aplicada: 

z4j'{|   }
~
                                                                   (105) 
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onde γQ é a gravidade normal no quase-geóide. A anomalia de altitude ζ
RTM que 
forma o RTM é obtida pelo somatório das anomalias dos prismas via a seguinte 
fórmula: 
  K8  g  z4j'{|fjn  02                                                (106) 
Com k = número de prismas. 
No presente trabalho, explora-se a aplicação desta técnica, porém no 
contexto de facilitar a integração de dados de áreas continentais e oceânicas, com 
base em distúrbios da gravidade e no contexto do PVCG fixado. Este aspecto não é 
explorado na literatura correlata. 
3.7.1 Implementação do Cálculo de Anomalias de Altitude com RTM  
Hirt et al. (2010), visando ao refinamento do quase-geóide na região dos 
Alpes, propuseram o estabelecimento do RTM pela diferença entre o SRTM30plus 
(que contempla resolução espacial de 90m) e o modelo digital de terreno 
DTM2006.0, em harmônicos esféricos, associado com o EGM2008, o qual 
contempla resolução de aproximadamente 9,3 km referente aos graus e ordens de 
desenvolvimento até 2159. Neste cálculo, o DTM2006.0 serve como um filtro passa-
alta removendo os longos comprimentos de onda dos dados SRTM30plus, que são 
aqueles já contemplados no MGG. Os dados resultantes associam-se às estruturas 
do campo da gravidade exclusivamente menores que a resolução espacial do 
EGM2008. 
Os dados do RTM, relativos a prismas de massa, são então transformados 
para anomalias de altura (ξRTM) usando o método de integração de prismas, 
conforme as (104 a 106). 
A elevação residual SRTM30plus/DTM2006.0 zRTM = zSRTM – zDTM2006.0 para 
cada ponto representa um prisma retangular de densidade constante ρ0 para cada 
potencial gravitacional V calculado.  
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As anomalias RTM têm resolução espectral além do nível máximo do 
EGM2008 representando assim, as estimativas do erro de omissão do EGM2008 no 
intervalo de 9,3 a 0,09 km. 
67 
4 TRATAMENTO DOS DADOS  
4.1 ÁREA DE ESTUDO 
Para a pesquisa em andamento no GPOLG, inicialmente centrada em uma 
área mínima de 1º x 1º em torno do DVB, foi decidida sua ampliação para 5º x 5º 
devido ao fato de que dados provenientes de gravimetria marinha são de grande 
importância para o aumento da resolução espectral de modelos tais como o 
DNSC08 principalmente em áreas costeiras, onde a altimetria por satélites perde 
resolução. Assim, uma área maior permite uma melhor fusão das anomalias da 
gravidade do modelo com aquelas oriundas da gravimetria oceânica. Outra razão é 
a de explorar os comprimentos de onda de modelos do geopotencial baseados 
unicamente em dados das plataformas orbitais. Na área alterada, existe uma 
razoável quantidade de linhas gravimétricas oceânicas, que podem ser utilizadas 
associadas com os demais dados existentes, principalmente os provenientes da 
altimetria por satélites e das missões gravimétricas visando à determinação de um 
geóide/quase-geóide local mais acurado. 
A área utilizada para este estudo pode ser visualizada nas figuras 17 e 18. 
FIGURA 17 – IMAGEM DA ÁREA TESTE 
FONTE: A AUTORA (2011) 
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FIGURA 18 – ÁREA TESTE 
FONTE: A AUTORA (2011)
4.2 ANÁLISES DE DADOS 
4.2.1 Base de Dados Oceânicos 
Para a integração dos subespaços oceano/continente, na solução do PVCG, 
considera-se serem fundamentais dados de gravimetria oceânica. Tal necessidade 
decorre do fato de que, na atualidade, dispõe-se de modelos globais de anomalias 
free-air da gravidade derivados da altimetria por satélites, conforme discutido na 
seção 1.1 e em consonância com DNSC (2010). Destaque-se, porém, que em geral 
apresentam perda de resolução em áreas costeiras. Tais modelos quando 
associados com o da MDT de resolução na ordem de poucos centímetros e dados 
de gravimetria marinha, permitem a obtenção de valores de anomalias da gravidade 












DNSC08, mesmo que com resolução das anomalias da gravidade melhores que 0,1 
mGal em áreas oceânicas abertas, possuem baixa resolução espectral em áreas 
costeiras. Assim, os dados de gravimetria oceânica cumprem um papel fundamental 
de permitir uma predição mais adequada das áreas costeiras bem como um 
aumento da resolução espectral. Estas melhorias são possíveis se os dados da 
gravimetria oceânica forem adequadamente associados com os dados oriundos da 
altimetria por satélites. 
A referida associação dos dados da gravimetria oceânica com aqueles 
oriundos da altimetria por satélites é um processo complexo uma vez que envolve 
usualmente dados em referenciais e épocas diferentes, com diferentes correções 
e/ou reduções associadas e resoluções espaciais diversas. 
4.2.1.1 Tratamento dos dados oceânicos e compatibilização da gravimetria marinha 
com dados da altimetria por satélites 
Um dos problemas centrais que está em discussão neste trabalho é o do 
tratamento e da compatibilização de dados, proveniente de diferentes fontes e em 
diferentes sistemas de referência. Assim, adota-se aqui o SGR80 (TORGE, 2001, p. 
114 a 116) como sistema de referência a ser utilizado como base na fusão de dados 
dos subespaços oceano e continente, bem como dados de diferentes fontes, em 
referenciais locais ou globais. Cabe ser destacado que o SGR80 é base do 
SIRGAS2000, SGR atual no Brasil (IBGE, 2005). 
Os dados obtidos de gravimetria marinha, envolvidos no presente estudo, 
têm seu tratamento descrito nas seções subsequentes, para a área de estudos de 5º 
x 5º em torno do Datum Vertical Brasileiro, em Imbituba – SC, área esta 
compreendida entre as latitudes 32°S e 24°S e longitudes 52°W e 44°W. Foram 
identificados como existentes 4817 pontos referidos ao Sistema de Referência 
Geodésico de 1967. Pormenores sobre este SGR podem ser obtidos em Torge 
(2001, p. 114 a 116). Tal identificação ocorreu via página do International 
Gravimetric Bureau (BGI) após extenso trabalho de busca junto a organismos e 
instituições brasileiras, sem sucesso. Os dados foram disponibilizados pelo BGI, e 
sua distribuição pode ser visualizada na figura 19 e 20. 
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FIGURA 19 – DADOS DE GRAVIMETRIA MARINHA - PÁGINA OFICIAL DO BGI 
FONTE: A AUTORA (2011) 
FIGURA 20 – DADOS DE GRAVIMETRIA MARINHA POR LEVANTAMENTO (ÉPOCAS DISTINTAS)  












Os arquivos do BGI vieram acompanhados por um programa de extração 
dos dados, os dados originais contêm informações referentes à latitude, longitude, 
gravidade e anomalia free-air da gravidade no SGR67 e sem a consideração da 
MDT, densidades e altitudes estimadas.  
Inicialmente foram utilizados os dados de latitude, longitude e anomalia da 
gravidade referidas ao SGR67. Estes dados também passaram por uma análise 
estatística preliminar que será apresentada nos parágrafos seguintes.  
Antes da utilização dos dados, estes passaram por um processo de análise 
preliminar. Esta etapa é importante uma vez que nesta pesquisa foram utilizados 
dados de diversas fontes, com diferentes precisões e resoluções, nas quais foram 
verificados valores máximos, mínimos e a média na região de estudos. Isto pode 
indicar, em princípio, dados com possíveis erros por afastamentos extremos. O 
resultado pode ser verificado na tabela 01. 
TABELA 01 – ANÁLISE DOS DADOS NO SGR67 
∆g (SGR67) mGal
Mínimo -120,5  
Máximo 507,9  
Média -4,94  
Analisando o primeiro conjunto de dados verificou-se a possível existência 
de erros grosseiros nos valores fornecidos. A discrepância entre os valores máximo 
e mínimo é muito grande, o valor de 507,9 mGal é inaceitável para a referida região 
de estudo, o que mostra a existência de erros grosseiros no arquivo original de 
dados do BGI. 
Como se tratam de 4817 pontos coletados foi gerado um gráfico (Gráfico 01) 
para verificar o(s) possível(s) ponto(s) com valores no qual estão presentes estes 
erros. No gráfico pode-se detectar o valor que está causando esta dispersão entre o 
valor máximo e mínimo dos dados. Suprimido o único ponto, o conjunto de dados 
encontra-se variando no intervalo (-120 a 100 mGal), conforme a tabela 02. A 
presença do ponto anômalo pode ser visualizada no gráfico 01. Alguns outros 
pontos foram eliminados com valores nulos e valores muito distantes dos valores da 
média da região.  
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TABELA 02 – ANÁLISE DOS DADOS NO SGR67 SEM ERRO GROSSEIRO 
∆g (SGR67) mGal
Mínimo -120,5  
Máximo 91,90  
Média -5,05  
GRÁFICO 01 – DETECÇÃO DE ERRO GROSSEIRO NOS DADOS DO BGI 
FONTE: A AUTORA (2011) 
Os dados disponibilizados pelo BGI referem-se a três levantamentos 
distintos. Para uma melhor visualização dos possíveis erros existente as linhas 
correspondentes a cada levantamento foram separadas por épocas. Também, a 
separação dos levantamentos foi necessária para verificação de coerência da 
calibração dos gravímetros marinhos utilizados em cada campanha de 
levantamento. Os valores extremos e médio são também apresentados nas tabelas 
03, 04 e 05. O resultado da separação pode ser visualizado nas figuras 21, 22 e 23 
referentes, respectivamente aos denominados Levantamento 01, Levantamento 02 e 
Levantamento 03. Cabe destacar que os modelos apresentam distorções nas bordas 
devido ao processo de extrapolação de dados para locais onde não existem 
informações. Entretanto, nas regiões onde foi realizado o levantamento (região que 
contém os pontos que formam as linhas levantadas em épocas distintas) pode-se 


































Número de pontos do BGI 
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FIGURA 21 – ANOMALIAS DA GRAVIDADE MARINHA DO LEVANTAMENTO 01 
FONTE: A AUTORA (2011) 
TABELA 03 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DO LEVANTAMENTO 01 
∆g (SGR67) mGal
Mínimo -55,00  
Máximo 56,42  
Média -11,74  

















































                      
FIGURA 22 – ANOMALIAS DA GRAVIDADE MARINHA DO LEVANTAMENTO 02 
FONTE: A AUTORA (2011) 
TABELA 04 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DO LEVANTAMENTO 02
∆g (SGR67) mGal
Mínimo -120,50  
Máximo 91,90  
Média 0,12  








































                    
FIGURA 23 – ANOMALIAS DA GRAVIDADE MARINHA DO LEVANTAMENTO 03 
FONTE: A AUTORA (2011) 
TABELA 05 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DO LEVANTAMENTO 03
∆g (SGR67) mGal
Mínimo -115,60  
Máximo 65,80  
Média -4,93  
Como os dados de interesse fornecidos pelo BGI estão referidos ao SGR67, 
depara-se aqui com a primeira necessidade de transformação entre referenciais, do 
SGR67 ao SGR80 adotado como base para este trabalho.  
A transformação de dados da anomalia free-air da gravidade no sistema de 
referência SGR67 para SGR80 utiliza as seguintes fórmulas para a transformação 
(TOCHO, 2006):  








































9Ko  9K  9K 1 9Ko                                             (107) 
Com a gravidade normal γ sendo dada para uma latitude ϕ por:  
  50  C  WCZ2                                                        (108) 
ou 
  |'V'5G0|'V'5G2Q                                                                  (109) 
Sendo, a equação (108) o Teorema de Clairaut e equação (109) a clássica 
fórmula de Somigliana. Ambas produzem resultados equivalentes. 
Para o SGR67 e o SGR80 as constantes envolvidas podem ser visualizadas 
na tabela 06. 
TABELA 06 – CONSTANTES GEODÉSICAS
Constantes SGR67 SGR80
a – semi-eixo maior 6.378160 m 6.378137 m 
b - semi-eixo menor 6 356 774,5161 m 6 356 752,3141 m 
ƒ - achatamento 1:298,247 = 0,003 352 9237 1:298,257222101 = 0,003 
ω - vel. angular 72.921.151.467 x 10-15 rad/s 7 292 115 x 10-11 rad/s 
γe – gravidade 
normal no equador 
978.031,845 mGal 978.032,67715 mGal 
γp – gravidade 
normal no pólo 
983.217,730 mGal 983.218,63685 mGal 
       FONTE: HOFMANN-WELLENHOF & MORITZ, 2005, p. 86). 
Os dados originais das anomalias da gravidade marinha, antes da 
transformação entre os SGRs, passaram por uma correção atmosférica realizada 
pela equação (TORGE, 1989):  
#|{  F 1  FUOP  FUCOPOqx.P                                     (110) 
onde h é a altitude elipsoidal estimada expressa em metros. 
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Após a correção atmosférica a anomalia da gravidade free-air no SGR80, 
para este trabalho, pode ser calculada usando a equação:  
6    #|{ 1 C| 0     1 ZCa2   | C 1 9K                          (111) 
Como resultado da transformação tem-se as informações referentes à 
latitude, longitude, anomalia free-air no SGR67 e no SGR80 como mostra 
parcialmente a figura 24. Cabe ser destacado que estas anomalias estão referidas 
ao NMM, entendido à época do levantamento sem redução ao geóide. 
FIGURA 24 – RESULTADO DA TRANSFORMAÇÃO ENTRE SGRs 
FONTE: A AUTORA (2011) 
Os valores extremos e médios dos dados para o SGR80 podem ser 
visualizados na tabela 07. A comparação dos procedimentos realizados até o 
momento podem ser visualizados na tabela 08. 
TABELA 07 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DOS DADOS NO SGR80 
∆g (SGR80) mGal
Mínimo -121,38  
Máximo 91,03 
Média -5,87  
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TABELA 08 – TABELA COMPARATIVA NOS SGR67 E SGR80 
∆g SGR1967 (original) SGR1967 (sem erro 
grosseiro)
SGR1980
Máximo (mGal) 507,9 91,9 91,03
Mínimo (mGal) -120,5 -120,5 -121,38
Média (mGal) -4,94 -5,0493 -5,875
Entretanto, estes dados precisam ainda ser reduzidos ao geóide. As Alturas 
da Superfície do Mar (ASM) ou topografia do mar (do inglês Sea Surface Heights - 
SSHs) são referidas ao elipsóide. A referida redução é efetivada via um modelo 
topográfico dinâmico médio da ASM (Mean Dynamic Topography Model - MDT), 
figura 25. No presente trabalho, deve-se especial atenção para evitar-se conflito nas 
nomenclaturas MDT (atualmente universal para Mean Dynamic Topography Model
nos oceanos) como modelo digital do terreno muitas vezes utilizado no Português. 
Por isto, adota-se aqui a sigla MDE (Modelo Digital de Elevação para o terreno). 
FIGURA 25 – TOPOGRAFIA DO MAR (SEA SURFACE HEIGHTS) 
FONTE: ADAPTADO DE CNES (2011) 
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Esta redução é um importante passo para a determinação do geóide dito 
quase-estacionário. Esta etapa tem por base a avaliação da superfície de redução 
via um MDT em dada época. Tal superfície de redução é muitas vezes denominada 
simplesmente de geóide da altimetria por satélites. Também fundamenta a análise 
de outras grandezas associadas à determinação do campo da gravidade tal como a 
redução free-air das anomalias da gravidade oriundas da gravimetria marinha para o 
geóide. Negligenciando aquela redução resulta considerar-se erroneamente o NMM 
e o geóide como coincidentes. Uma vez que a Topografia do Nível do Mar quase-
estacionária tem variações globais acentuadas na ordem de até ± 2m (FU; 
CAZENAVE, 2001), como usualmente representadas em MDT, então é evidente que 
as referidas reduções ao geóide são obrigatórias para o PVCG se desejadas 
acurácias sub-métricas. Assumindo-se que o geóide é estacionário, podem ser 
calculadas as ondulações geoidais oriundas da altimetria por satélites como 
(TOCHO, 2006): 
-9;:67  ==- 1                                                                (112) 
O MDT aplicado no presente trabalho foi o Rio Combined Mean Dynamic 
Topography – CMDT_RIO5 (RIO E HERNANDEZ, 2004) apresentado na figura 26. 

FIGURA 26 – MODELO GLOBAL CMDT_RIO5 AVALIADO ENTRE 1993-1995, 1996-1998 E 
CONFIRMADO PARA 2001-2003  
FONTE: RIO; HERNANDEZ, 2004 




































Da mesma forma que para os dados da gravimetria marinha proveniente do 
BGI, foi realizada uma análise do modelo topográfico dinâmico global. Os resultados 
das análises das variações para o modelo global e para o modelo recortado para a 
área de estudo podem ser observados nas tabelas 09 e 10 respectivamente.  
TABELA 09 – VALORES EXTREMOS E MÉDIO DO MODELO GLOBAL CMDT_RIO5 
Modelo Global h (m) 
Máximo 2,74  
Mínimo -0,80  
Médio 1,45  
TABELA 10 – VALORES EXTREMOS E MÉDIO DO CMDT_RIO5 PARA ÁREA DE ESTUDO 
Modelo Global h (m) 
Máximo 1,93  
Mínimo 1,68  
Médio 1,82  
Para a interpolação usou-se um aplicativo o qual identifica qual é o valor 
correspondente dos pontos fornecidos pelo BGI no MDT adotado. Para realizar a 
interpolação foi necessário que os dados estivessem em formato de uma grade 
regular para poder ser comparado com o modelo global. Outro fator importante nesta 
etapa trata-se do fato que os dados só existem na parte oceânica sendo necessário 
excluir dados extrapolados para a parte continental, pois, são valores sem 
significado que, no entanto, podem causar distorções nos resultados. 
O procedimento consiste em utilizar-se um modelo quase-estacionário com 
dados de altimetria, para obter valores da anomalia reduzida da superfície do mar ao 
geóide. Os resultados podem ser visualizados para uma amostra parcial na tabela 
11. 
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1.886 0.582 -28.38 -27.798 
1.896 0.585 -25.81 -25.225 
1.742 0.537 50.420 50.958 
1.896 0.585 -25.17 -24.585 
1.741 0.537 50.39 50.927 
1.889 0.583 -27.07 -26.487 
1.896 0.585 -23.15 -22.565 
1.741 0.537 51.19 51.727 
1.888 0.582 -26.61 -26.027 
Novos valores extremos e a média foram obtidos com o resultado da 
redução ao geóide e podem ser visualizadas na tabela 12. 
TABELA 12 – ANÁLISE DOS VALORES EXTREMOS E MÉDIO APÓS A REDUÇÃO AO GEÓIDE 
∆g reduzida ao geóide mGal 
Máximo 91,57  
Mínimo -120,83  
Média -5,3137  
Reduzidos os dados, foi realizada uma comparação entre os valores das 
anomalias free-air referidas ao NMM e os respectivos valores reduzidos ao geóide 
(vide tabela 13): 
TABELA 13 – COMPARAÇÃO ENTRE OS VALORES DAS ANOMALIAS FREE-AIR 
Anomalias free-air Min (mGal) Max (mGal) Média (mGal) 
SGR67 -120,5 91,9 -5,049 
SGR80 -121,38 91,03 -5,875 
SGR80 reduzida -120,83 91,57 -5,314 
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A etapa subsequente é a de uma análise mais aprofundada da consistência 
dos dados BGI em termos de calibração. Para tanto as amplitudes para grandes 
comprimentos de onda associados às suas médias foram comparadas ao modelo 
DNSC08 e reduzidos à base deste modelo global de forma a eliminar inclusive 
efeitos remanescentes de marés permanentes. 
O modelo global do campo da gravidade DNSC08 tem como objeto principal 
as anomalias da gravidade free-air sobre o oceano derivadas da altimetria por 
satélites. Associados, existem diversos modelos complementares tais como para a 
batimetria e o MDT. Para a porção continental, o modelo oceânico foi 
complementado com o Modelo Global do Geopotencial (EGM2008) (PAVLIS et al., 
2008). Maiores informações sobre o modelo podem ser obtidas em Andersen et al., 
2008 e DNSC(2010, 2011). 
O modelo DNSC08 é uma atualização de modelos precedentes usando 
como referência o EGM2008. Suas principais características são: 
• Resolução 1 minuto por 1 minuto (cerca de 1,8 km x 1,8 km no  
equador); 
• Campo da gravidade marinha global; 
• Melhorias para pequenas escalas, em regiões polares e de costa 
relativamente ao modelo precedente KMS2; 
• Produtos disponíveis: 
- MSS (Mean Sea Surface) – DNSC08-MSS; 
- Batimetria derivada da altimetria – DNSC08-BAT; 
- Modelo Topográfico Dinâmico Médio – DNSC08-MDT; 
- Campo da Gravidade Marinha derivado da altimetria – DNSC08-GRA; 
A partir deste ponto, o DNSC08-GRA, o principal do DNSC, será 
simplesmente referido no texto como DNSC08. Em vista da associação do DNSC08 
com o EGM2008, seus dados são entendidos e já devidamente compatibilizados 
com o EGM2008 em um processo de sutura (ou fusão por continuidade) na 
transição oceano-continente, onde os satélites altímetros, base do modelo DNSC08, 
perdem resolução. 
Para extrair os dados do modelo DNSC08 usou-se o programa específico 
disponível em DNSC (2010). O arquivo de saída contém as seguintes informações: 
83 
longitude; latitude; anomalia; e batimetria respectivamente (cf. apresentado na figura 
27).  
FIGURA 27 – ARQUIVO COM OS DADOS DO MODELO GLOBAL DNSC08 
FONTE: A AUTORA (2011) 
O modelo de anomalia free-air da gravidade preliminar gerado com os dados 
extraídos do modelo global para a área de estudo pode ser visualizado na figura 28. 
Este modelo contém informações tanto da parte oceânica como da parte continental 
e, portanto, será utilizado também para validação dos dados. 
FIGURA 28 – MODELO PRELIMINAR DE ANOMALIAS FREE-AIR DA GRAVIDADE EXTRAÍDO DO 
MODELO GLOBAL DNSC08 PARA A ÁREA DE ESTUDOS 
FONTE: A AUTORA (2011) 
Utilizando o modelo DNSC08, não é necessária a realização de todas as 












provenientes do BGI, visto que estes dados já estão referenciados ao SGR80. No 
entanto, os dados BGI estão supostamente no sistema “mean tide” em vista de seu 
vínculo inicial com a IGSN-71. Deve ser mencionado que nas aplicações atuais mais 
frequentes, o sistema “zero tide” deva ser adotado para a gravidade em conjunto 
com o sistema de maré média para deformações da crosta ou da superfície 
oceânica (DE FREITAS et al., 2007) tal como a expressa pelo MDT CMDT-RIO5 
utilizada na redução dos dados do BGI e no DNSC08-MDT para a altimetria por 
satélites. Isto implica que os dados do DNSC08, oriundos da altimetria por satélites, 
salvo correção não expressa na documentação do modelo, estão, em princípio, no 
sistema “zero tide”, enquanto o EGM2008 e MAPGEO2010 estão no sistema “tide 
free”. Estes aspectos devem ser levados em conta na fusão, porém não são 
relevantes ainda nesta etapa para os dados originais do DNSC08 obtidos já em 
grade, na sua melhor resolução. 
O processo inicia-se na interpolação com base nos dados fornecidos pelo 
modelo em grade do DNSC08 para os pontos correspondentes aos dados 
fornecidos pelo BGI. Este processo é importante para fazer a validação dos dados 
que estão sendo utilizados.  
A análise estatística dos dados obtidos na interpolação com o modelo 
DNSC08 é apresentada na tabela 14. 
TABELA 14 – AMOSTRA DOS RESULTADOS OBTIDOS DA INTERPOLAÇÃO (DNSC08) 
Anomalia DNSC08 mGal 
Máximo 62,32  
Mínimo -77,91  
Média -8,63  
Após a conclusão dos dois procedimentos para obtenção, preparação dos 
dados (BGI e DNSC08), transformação entre referenciais e algumas análises 
preliminares fez-se um comparativo entre os valores das anomalias da gravidade do 
BGI e do modelo DNSC08. A diferença entre os dois conjuntos de dados gerou 
como resultados os valores com as estatísticas apresentadas na tabela 15. 
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TABELA 15 – RESULTADOS OBTIDOS NA COMPARAÇÃO DOS DADOS DE ANOMALIAS DA 
GRAVIDADE DO BGI E DNSC08 
BGI - DNSC08 mGal 
Máximo 129,049  
Mínimo -91,856  
Média -2,94  
A visualização da diferença obtida (BGI-DNSC08) é apresentada na figura 
29.  
FIGURA 29 – DIFERENÇA ENTRE AS ANOMALIAS DA GRAVIDADE DO BGI E DNSC08 
FONTE: A AUTORA (2011) 
Observa-se que a maior parte das diferenças situam-se no intervalo de 
±20mGal. Assim, valores com discrepâncias acentuadas referem-se a poucos 
pontos e devem ser investigadas para análise da base de dados. 
Analisando a figura 29 com as diferenças entre os dados do BGI e do 
modelo DNSC08 (arquivo completo) pode-se verificar que existem trechos nos 
levantamentos 01, 02 e 03, compostos por linhas formadas pela sequência dos 
pontos coletados, que apresentam discrepâncias maiores nas anomalias. Tal fato, 
que é corroborado na interseção de linhas de levantamentos distintos, pode ser 
indício de calibração inadequada dos gravímetros nos levantamentos marinhos ou 
outros problemas relacionados com o equipamento e/ou embarcação bem como 












vinculados à IGSN-71. A identificação e parametrização destas diferenças bem 
como a busca de sua eliminação é um passo fundamental na fusão de dados das 
duas bases.  
Foram realizadas análises estatísticas de conjunto de dados contemplando 
as diferenças BGI-DNSC08 para os três levantamentos, considerados inicialmente 
em conjunto. Os resultados para a média e os valores extremos destes dados foram 
apresentados na tabela 15 nos parágrafos precedentes. Portanto, visando identificar 
estes pontos com possíveis influências destes efeitos e tentar eliminá-los, os três 
levantamentos foram separados e analisados individualmente.  
As etapas subsequentes compreenderam os cálculos das diferenças entre 
os valores dos dados do BGI com os dados do DNSC08, individualmente para cada 
levantamento. Após o cálculo destas diferenças foi realizado o cálculo da média 
destas diferenças obtidas – denominada média 01. Com esta média 01 foi realizada 
uma nova diferença deste valor com os demais valores do BGI. Do resultado obtido 
foram calculados o erro médio quadrático (do inglês Root Mean Square - RMS) e a 
uma nova média, agora média 02, dos valores obtidos da subtração da média 01 e 
os dados do BGI para uma melhor avaliação.  
Todo este processo foi realizado visando eliminar erros grosseiros que 
podem afetar sobremaneira os demais dados obtidos com qualidade e também 
visando eliminar eventuais efeitos remanescentes que prejudiquem a melhor 
compatibilização possível dos referenciais das anomalias BGI com aquelas do 
modelo global DNSC08. Estas anomalias, devidamente integradas em processo de 
fusão, consideradas suas diferenças de resolução espacial, posteriormente serão 
integradas aos dados de anomalias continentais visando a geração do 
geóide/quase-geóide considerando os dois subespaços oceano/continente. Os 
resultados obtidos para os três levantamentos estão apresentados nas tabelas 16, 
17 e 18, respectivamente. 
TABELA 16 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DO LEVANTAMENTO 01 NO SGR80 
(BGI - DNSC08) – média 01(∆g) mGal 
Média 02 -2,3351  
RMS 3,8669  
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TABELA 17 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DO LEVANTAMENTO 02 NO SGR80 
(BGI - DNSC08) – média 01(∆g) mGal 
Média 02 -8,64887
RMS 25,6802  
TABELA 18 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DO LEVANTAMENTO 03 NO SGR80 
(BGI - DNSC08) – média 01 (∆g) mGal 
Média 02 -0,72627  
RMS 13,4065  
Análise da variabilidade dos dados foi feita para o índice de aceitação de 
99%. Todos os dados de anomalias da gravidade marinhas com valores superiores 
a 3 x RMS (tabela 19) foram eliminados do conjunto de dados. O conjunto depurado 
é o que será utilizado para posterior integração com dados DNSC08.  
Cabe ser destacado que usou-se o critério de 3 x RMS e não o de 
afastamento da mediana em vista de buscar-se preservar os aspectos de avaliação 
da calibração dos dados os quais certamente seriam afetados pela adoção da 
mediana.  
TABELA 19 – ÍNDICE DE REJEIÇÃO DOS DADOS BGI 
Levantamento 3 x RMS
1 11,60 mGal 
2 77,04 mGal 
3 40,22 mGal 
Após a eliminação destes dados com valores superiores a tolerância           
(3 x RMS) estabelecida (203 pontos do levantamento 01, 157 pontos do 
levantamento 02 e 203 pontos do levantamento 03), o RMS dos mesmos diminuiu 
consideravelmente, apenas os valores do levantamento 02 não mostraram grande 
diferença. Logo, foi realizado um novo processo de filtragem considerando 2 x RMS. 
Eliminando este conjunto de dados os resultados foram satisfatórios. Os novos 
valores após a filtragem podem ser verificados nas tabelas 20, 21 e 22. 
TABELA 20 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DO LEVANTAMENTO 01 FILTRADO 
(BGI - DNSC08) – média 01 (∆g) mGal 
Média 02 -0,98487  
RMS 2,56105  
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TABELA 21 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DO LEVANTAMENTO 02 FILTRADO 
(BGI - DNSC08) – média 01 (∆g) mGal 
Média 02 -7,86386  
RMS 17,66028  
TABELA 22 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DO LEVANTAMENTO 03 FILTRADO 
(BGI - DNSC08) – média 01 (∆g) mGal 
Média 02 -2,13669  
RMS 8,28074  
Concluídas todas estas etapas o conjunto de dados referente às anomalias 
marinhas provenientes do BGI está pronto para ser utilizado nas próximas etapas 
que consistem na preparação dos dados continentais e posteriormente na geração 
do geóide/quase-geóide para a região de estudo. Porém, antes da etapa de 
tratamento dos dados continentais, foram realizados dois testes de fusão entre os 
dados do BGI e os dados do DNSC08. O primeiro teste foi realizado fazendo uma 
fusão “simples” apenas unindo em uma única tabela os dados filtrados do BGI e os 
dados do modelo DNSC08. A partir desta tabela foi gerado um modelo que pode ser 
visualizado na figura 30. 
FIGURA 30 – FUSÃO SIMPLES DAS ANOMALIAS DA GRAVIDADE DO BGI E DNSC08 (KRIGING)
FONTE: A AUTORA (2011) 































Um segundo teste consistiu em aplicar pesos aos dados, neste teste foi 
aplicando peso maior para os dados do BGI e peso menor para os dados do 
DNSC08. A definição dos pesos foi feita com base no desvio padrão estimado para 
cada fonte de dados. Enquanto os dados do DNSC08 têm resolução espectral 
adequada para comprimentos de onda de 2’ no Equador, sendo estimado desvio 
padrão de 4,36 mGal (DNSC, 2010), os dados BGI são amostras pontuais com RMS 
estimado por análise crooss-over de 1,7 mGal após eliminação de inúmeras 
possíveis fontes de erros em navegação, estabilização dos gravímetros empregados 
nos levantamentos marinhos e efeitos dinâmicos (TORGE, 1989). Desta forma, os 
valores para ponderação foram então adaptados, em vista das considerações 
precedentes, como (5 mGal)-1 para os dados oriundos do modelo DNSC08 e 
(2 mGal)-1 para os dados BGI. Os dados que estavam nos continentes foram 
eliminados no processo de cálculo sendo restaurados apenas após a ponderação. O 
resultado da fusão pode ser visualizado na figura 31 a seguir: 
FIGURA 31 – FUSÃO PONDERADA DAS ANOMALIAS DA GRAVIDADE DO BGI E DNSC08  












Concluída mais uma etapa do trabalho, mais um teste foi realizado. No 
primeiro experimento foi realizada uma fusão simples (kriging), a segunda opção foi 
à fusão destes dados utilizando ponderações e uma terceira opção foi à fusão pelo 
método da CMQ. 
Foi desenvolvida uma rotina para cálculos com base no método da CMQ. 
Inicialmente, uma parte dos dados do BGI, DNSC08 e do EGM2008 foi utilizada 
como amostra para os testes. Para este novo teste foram utilizados somente dados 
oceânicos envolvendo anomalias da gravidade do BGI e do modelo DNSC08 e 
dados de altura geoidal do EGM2008. A partir desta buscou-se a função covariância 
dos dados, esta inicialmente sem ajuste, porém com melhor aderência aos dados 
mais próximos. O ajuste foi realizado em um passo posterior. Como o resultado foi 
coerente com o esperado, esta rotina foi ampliada para qualquer número de dados 
de entrada, quantidades mensuráveis inter-relacionadas de diferentes tipos visando 
à determinação da função covariância que mais se adapta ao conjunto de dados 
utilizado. Para tal foi necessário gerar estas informações para o mesmo ponto. Este 
processo foi realizado manualmente, ponto a ponto, visando uma qualidade melhor 
para os dados do que se estes tivessem sido interpolados por grade. 
Posteriormente, foi feito um processo de filtragem eliminando pontos que 
aparentavam estar com valores discrepantes e somente após estas etapas, estes 
dados foram fundidos via rotina desenvolvida e determinada a função covariância 
deste conjunto de informações. Determinada a função, a etapa seguinte consistiu 
em ajustá-la, utilizando para tal testes com diferentes tipos de funções. Foram 
testadas as funções: polinomiais lineares, quadráticas, cúbicas e de ordens 
diferentes, foram também testadas as funções exponenciais, gaussianas e de 
Fourier. Os testes com as funções foram realizados visando à equação que melhor 
se ajustava ao conjunto de dados utilizados. O critério de escolha foi com base no 
gráfico e no valor do R-quadrado. Um valor de R-quadrado muito próximo de 1 
indica uma forte relação entre as duas variáveis, apesar de a relação poder ser 
positiva ou negativa (MAGALHÃES et al., 2009). A função que apresentou melhor 
resposta foi a função de Fourier de 8ª ordem para estes dados oceânicos. O 
resultado pode ser analisado na figura 32. 
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FIGURA 32 – REPRESENTAÇÃO GRÁFICA DA FUNÇÃO COVARIÂNCIA AJUSTADA DO DADOS 
DO BGI X DNSC08 
FONTE: A AUTORA (2011) 
Definida a função covariância dos dados a etapa seguinte consistiu na 
predição destes dados utilizando uma rotina implementada para a função 
covariância ajustada e a verificação do resultado da fusão destes dois conjuntos. Os 
resultados obtidos bem como sua análise estatística podem ser verificados na figura 
33 e na tabela 23. 

FIGURA 33 – FUSÃO POR CMQ DOS DADOS DO BGI E DNSC08












TABELA 23 – FUSÃO DOS DADOS DO BGI E DNSC08 POR CMQ – ANOMALIA DA GRAVIDADE 




4.2.2 Base de Dados Continentais 
O conjunto de base para análises na área de estudos, considerada a porção 
continental, é do EGM2008, cujas informações de interesse extraídas são as 
anomalias free-air da gravidade, anomalias de altitude e alturas geoidais obtidas na 
página do International Center for Global Earth Models (ICGEM, 2011). A figura 34 
apresenta o modelo gerado com as anomalias free-air para a área de estudos. 
FIGURA 34 – DADOS DO MGG EGM2008 PARA A ÁREA DE ESTUDOS (ANOMALIAS FREE-AIR) 
FONTE: ICGEM (2010) 
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Depois de gerada a grade, este modelo geopotencial é utilizado como base 
para avaliação de dados continentais obtidos de mensurações realizadas na área e 
como base para a solução via RTM e também para validar os dados do modelo 
DNSC08. 
Geradas grades de mesmo espaçamento, do EGM2008 e do DNSC08, o 
procedimento para validação consiste em efetuar uma subtração entre elas (figura 
35). Para que os valores sejam válidos para o trabalho, as diferenças devem estar 
próximas a zero na região continental, quando considerados comprimentos de onda 
maiores que a máxima resolução do EGM2008. Para evitar-se falsa modelagem, 
optou-se nesta análise de validação por resoluções espaciais de cerca de 9,3km, a 
qual corresponde ao desenvolvimento até o grau 2159. Esta tolerância em termos de 
resolução é estabelecida em vista da eventual existência de alguma discrepância em 
função das interpolações realizadas para obtenção das grades, bem como em 
função da própria resolução de cerca de 5’ x 5’ para o EGM2008 desenvolvido até o 
grau e ordem 2159. Também, cabe ser agora referido que foram efetivados 
diferentes testes para diferentes modelos de marés adotados. Constatou-se, tanto 
para a parte continental quanto oceânica que diferentes modelos de marés, para 
extração das grades do EGM2008, não implicam em mudanças notáveis nas 
grandezas extraídas para a resolução adotada nesta solução. Também, os efeitos 
de geração das grades merece discussão. Em geral, os valores das diferenças entre 
o EGM2008 e DNSC08 foram muito próximos de zero. Deve ser destacado que 
existem regiões continentais, com aparente ausência de dados gravimétricos, as 
quais devem ser melhor investigadas. O restante é condizente com o esperado uma 
vez que as diferenças encontram-se no intervalo de apenas ± 2mGal e são menores 
que o desvio padrão estimado do modelo DNSC08 de 4,36 mGal já referidos e 
podem mesmo ser explicados pela amostragem em grade sobre diferentes bases de 
dados. O efeito de borda também pode ser visualizado nos modelos baseados em 
altimetria. A distorção das linhas de iso-valores se dá na região da costa, ou seja, 
limite oceano-continente, o qual é foco de estudos nesta pesquisa. 
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FIGURA 35 – DIFERENÇA ENTRE OS DADOS DE ANOMALIA FREE-AIR DA GRAVIDADE DO 
DNSC08 E EGM2008
FONTE: A AUTORA (2011) 
Na etapa subsequente foi realizada a validação dos dados do BGI com base 
no EGM2008. O procedimento realizado foi o mesmo que para a validação do 
modelo DNSC08, i.e., subtração entre as grades geradas para ambos os conjuntos 
de dados com mesmo espaçamento. O resultado obtido pode ser visualizado na 
figura 36.  
FIGURA 36 – DIFERENÇA ENTRE OS DADOS DO BGI E EGM2008 























































Pode-se perceber que os valores das diferenças entre o EGM2008 e o BGI 
apresentaram maiores discrepâncias que os valores encontrados com relação ao 
DNSC08. Um dos motivos pode ser devido ao fato de que o EGM2008 utiliza como 
base da gravimetria oceânica um conjunto de anomalias free-air da gravidade 
obtidas de múltiplas fontes de dados, tais como MGGs de menor resolução espectral 
derivados do GRACE e LAGEOS, e altimetria e gravimetria aérea e marinha. Este 
conjunto de dados de base não tem distribuição e resolução tão uniformes como a 
do DNSC08.  
4.2.2.1 Dados de campanhas realizadas na região do DVB 
Os primeiros dados que foram utilizados para a parte continental na região 
do Datum, foram os obtidos em 8 campanhas realizadas entre 2005 e 2008 pelo 
LARAS e dados de distúrbios da gravidade fornecidos pela Poli-USP. Foi formado 
um arquivo contendo dados coletados em campo durante as referidas campanhas. A 
base de dados continentais resultante contém informação de posição, “altitude 
ortométrica” e anomalias free-air e Bouguer e distúrbios da gravidade. Os dados 
gravimétricos estão referidos à IGSN-71 e, portanto, no sistema mean tide. Estes 
dados serão utilizados na fusão/integração visando a compatibilização dos dois 
subespaços (oceano-continente) passando pelas transformações, reduções e 
correções necessárias. 
Da mesma forma que foram feitas análises sobre os dados oceânicos, para 
avaliar a coerência dos dados, faz-se necessário realizar o mesmo procedimento 
para a parte continental. Porém vale destacar que os dados do LARAS inicialmente 
são distúrbios da gravidade, já os da Poli-USP são anomalias da gravidade. A etapa 
subsequente, antes das análises estatísticas é a determinação das anomalias da 
gravidade a partir dos distúrbios.  
A disposição dos dados na região do Datum, parte da área de estudo, pode 
ser visualizada na figura 37 (LARAS e Poli-USP): 
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FIGURA 37 – DISTRIBUIÇÃO DOS DADOS DO LARAS E POLI-USP 
FONTE: A AUTORA (2011) 
O conjunto de dados (LARAS) foi inicialmente organizado com os dados 
provenientes dos levantamentos de campo, apresentando valores de gravidade em 
pontos distribuídos nas redondezas do DVB onde haviam informações sobre posição 
(latitude, longitude), altitudes elipsóidicas, altitudes normais-ortométricas 
eventualmente quando as estações gravimétricas coincidiam com RNs. Com estes 
dados foram calculados os distúrbios da gravidade de cada ponto. Posteriormente, 
foram obtidas as anomalias da gravidade tendo por base os distúrbios da gravidade 
e valores da altura geoidal oriundos do EGM2008. Foram também utilizados dados 
de anomalias da gravidade da Poli-USP.  
As análises estatísticas das anomalias de gravidade (free-air e Bouguer) dos 
dados do LARAS, contendo informações sobre os valores extremos e médios, 
podem ser visualizados a seguir nas tabelas 24 e 25.  























TABELA 24 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DOS DADOS CONTINENTAIS – FREE-AIR 




TABELA 25 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DOS DADOS CONTINENTAIS – BOUGUER 




Os dados das anomalias da gravidade do LARAS foram recalculados para 
esta pesquisa relativamente aos disponíveis de outros trabalhos precedentes 
visando-se à validação dos dados anteriormente convertidos com base no EGM96. 
Constata-se após a realização dos cálculos das anomalias e das comparações com 
seus valores originais nas bases de dados, que em todos os pontos do GPOLG 
existe uma variação de -0.70 a -0,73 mGal, o que pode ser devido as 
transformações com base em diferentes MGGs.  
A distribuição de todos os dados continentais de anomalias free-air, 
inicialmente fazendo uma fusão simples, usando o interpolador kriging, sem 
ponderações, pode ser visualizada na figura 38. 
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FIGURA 38 – CONJUNTO FINAL DE DADOS CONTINENTAIS (KRIGING)
FONTE: A AUTORA (2011) 
Da mesma forma que para os dados oceânicos, foi feita uma 
compatibilização dos dados continentais para o mesmo referencial, i.e., os dados 
com referencial local obtidos em campo foram transformados para o referencial do 
SGR80. Esta é uma fase importante da pesquisa visando à geração do 
geóide/quase-geóide com dados provenientes de diversas fontes e referenciais 
distintos. 
4.2.2.2 Correção do terreno 
Para a correção do terreno foi utilizado o DNSC08-MDT. Dados de 
batimetria que contém informações na parte oceânica referente à profundidade não 
foram aplicados pois as anomalias da gravidade do DNSC08 já incorporam este 












função da metodologia empregada para determinação do geóide/quase geóide (e.g. 
o DTM2006.0 associado ao EGM2008 e o SRTM30plus no caso da técnica RTM 
tratada no Capítulo 5).  
Nesta etapa do trabalho existem algumas questões que foram analisadas de 
forma minuciosa, pois os programas até aqui utilizados para o cálculo da correção 
do terreno utilizam, a princípio, em sua formulação, a densidade da crosta terrestre 
(2,67g/cm3) e não a densidade da água do mar (1,03 g/cm3). Também, o efeito da 
batimetria ainda não é considerado neste estágio. Relativamente às 
heterogeneidades maiores entre subespaços oceano e continente cabem as 
seguintes questões: 
a) Qual alternativa deve ser tomada para considerar de forma integrada 
cada uma das densidades?  
b) Desconsidera-se a parte oceânica fazendo uso de um filtro como 
mostra a figura 39 para a separação somente do MDE na parte 
continental?  
c) Considera-se um único modelo associando o MDE continental e a 
parte batimétrica, como na figura 40, o que levará a consideração da 
mesma densidade da crosta para a água?  
d) Ou, o que supõe-se mais viável, calcula-se separadamente a parte 
continental da parte oceânica e depois integra-se os dados com 
diferentes naturezas com base em uma técnica de fusão de dados?  
Essas são algumas das questões que foram trabalhadas no 
desenvolvimento desta tese.  
Com base em análises realizadas sobre o EGM2008 e DNSC08, constatou-
se que estes modelos já incorporam em suas soluções a maior parte dos efeitos das 
densidades heterogêneas nas partes continentais e oceânicas. Logo, os efeitos das 
heterogeneidades nos cálculos de eventuais efeitos residuais não exige tanto rigor. 
Então, soluções conjuntas de efeitos residuais da parte continental e oceânica não 
devem configurar-se em prejuízo à qualidade da solução.  
Como teste, utilizou-se o mesmo valor de densidade para os dois 
subespaços, resultando no modelo corrigido. O mesmo modelo mostra, inclusive, 
que um dos problemas mais significativos que normalmente ocorre quando se utiliza 
MDE é o efeito de borda e mesmo faixas (strips) decorrentes da aquisição de dados 
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na formação dos modelos. Efeitos de borda podem, eventualmente, serem evitados 
quando o recorte utilizado é maior que a área de estudo, caso contrário causa 
distorções. Porém, efeitos como os apresentados na figura 41 são praticamente 
inevitáveis quando se opera com dois subespaços e com base em modelos distintos 
que sofrem descontinuidades na linha de costa.  
Deve-se estar atento ao trabalhar com estes dados visto que os modelos 
são grades. Logo, para se obter os valores x, y, z nos pontos de observação é 
necessário uma interpolação a partir das grades. A etapa subsequente do trabalho é 
o processamento do geóide/quase-geóide. 
FIGURA 39 – DTM2006.0 FILTRADO – PARTE CONTINENTAL 












FIGURA 40 – DTM2006.0 – PARTE CONTINENTAL E OCEÂNICA 
FONTE: A AUTORA (2011) 
FIGURA 41 – CORREÇÃO DO TERRENO PARA A ÁREA DE ESTUDO 






















5 DETERMINAÇÃO DO GEÓIDE/QUASE-GEÓIDE REFINADO COM AS 
TÉCNICAS RR COM FFT E RTM 
Para a determinação da anomalia de altitude/altura geoidal bem como para a 
modelagem do geóide/quase-geoide na região do DVB foram adotados  seis 
diferentes estratégias que são descritas nas seções a seguir. 
  
5.1 CÁLCULO DAS ANOMALIAS PRELIMINARES PARA CADA ESTAÇÃO 
Com os dados das campanhas realizadas pelo LARAS, organizados e 
preparados, utilizou-se nesta pesquisa uma rotina desenvolvida por Tocho (2006), a 
qual já fornece como resultado as anomalias free-air e as de Bouguer que serão 
utilizados na sequência, no procedimento de “remove-restore”. 
Visto que os dados continentais são pontuais e que os dados oceânicos são 
apresentados em grades, deve-se ter o cuidado de recuperar as coordenadas dos 
pontos da grade onde são dadas as anomalias para seu posterior processamento 
em conjunto com os dados continentais. 
A correção free-air consiste em reduzir o valor medido (ou conhecido) da 
gravidade em um ponto para outro ao longo da vertical desconsiderando a existência 
de massas entre os pontos. Em particular, no cálculo da anomalia free-air da 
gravidade deve ser considerada a redução da gravidade observada na superfície 
para a superfície do geóide, ao longo da vertical. 
A camada de massa não considerada aumenta o valor da gravidade no 
ponto e, consequentemente, também da anomalia free-air, razão pela qual esta 
anomalia mantém uma correlação direta com a superfície topográfica e não é 
representativa para uma grande área. Esta dependência pode ser calculada e 
eliminada mediante uma regressão linear empírica, ou por uma redução topográfica, 
por exemplo, com a anomalia Bouguer (TORGE, 1989). 
Calculadas as anomalias free-air, passou-se para uma segunda etapa que 
consistiu no cálculo das anomalias Bouguer para cada uma das estações. Segundo 
Gemael (1999), a correção de Bouguer corresponde à remoção das massas 
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topográficas que se encontram acima do geóide. A anomalia de Bouguer é a obtida 
depois da aplicação da correção de Bouguer ao valor da anomalia free-air. A 
correção pode ser obtida na forma simplificada: 
  6 1 Z[qr                                                         (113) 
Porém, aqui se tem, novamente, o problema a ser discutido com relação às 
densidades (ρ). As anomalias do subespaço continental foram calculadas com a 
densidade padrão de 2,67 g/cm3. Na parte oceânica os dados foram obtidos do 
DNSC08 cuja densidade real já foi considerada para os dois subespaços como 
citado nas seções anteriores. 
Para que se possam usar dados do MDE e os valores das alturas geoidais 
ou anomalias de altitudes provenientes do modelo EGM2008 é necessário que estes 
dados de anomalias estejam também em formato de grade. A geração de uma grade 
de anomalias da gravidade é mais convenientemente executada se utilizadas as 
anomalias Bouguer, mais suaves e menos correlacionadas com a topografia. A partir 
destra grade gerada recuperam-se as anomalias free-air da gravidade conforme 
descrito na próxima seção. O procedimento é realizado usando o conjunto de rotinas 
da Geoid International School (IAG, 2008). A resolução dos dados é de 1’ x 1’.  
5.2 CÁLCULO DAS ANOMALIAS FREE-AIR  
Esta etapa do procedimento consiste na obtenção dos valores das 
anomalias free-air, agora em grade, a partir das anomalias Bouguer calculadas e 
corrigidas anteriormente. A obtenção desta grade se dá por meio da equação: 
6A4j5  A54A4j5  Z[qr                                                        (114) 
Para obter as anomalias free-air destes dados é necessário aplicar a 
Correção do Terreno (CT) na parte continental e os dados do modelo DNSC08 para 
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a parte oceânica. Logo o resultado final das anomalias free-air foram obtidas na 
forma:  
6A4j5  6A4j5  %                                                                  (115) 
A determinação do geóide gravimétrico envolve a solução do Problema do 
Valor de Contorno da Geodésia, que pressupõe duas condições (GEMAEL, 1999): 
1) as medidas gravimétricas deveriam ser “feitas” sobre a superfície geoidal; 
2) não devem existir massas externas ao geóide. 
A primeira condição é parcialmente atendida, fazendo uso da chamada 
correção free-air, que reduz o valor observado da gravidade ao geóide. Já a 
segunda condição pode ser parcialmente atendida com o método de condensação 
de Helmert, por meio do qual as massas topográficas são removidas (platô de 
Bouguer) e subsequentemente recolocadas no interior do geóide considerando as 
massas externas com uma densidade padrão (HOFMANN-WELLENHOF E MORITZ, 
2005, p.129-154). 
(Ibid, p. 129-154), como o platô definido possui espessura constante e 
equivalente a altitude da estação P, pode ocorrer massas no entorno desse ponto 
que não são consideradas ou que são removidas sem que existam. Para que esse 
problema seja resolvido e a anomalia de Bouguer refinada, é necessária a adição de 
uma componente devido às massas topográficas que não foram consideradas acima 
da estação P e uma componente para corrigir a massa incorretamente considerada 
abaixo desta estação.  
Com esta etapa de correções e reduções de anomalias da gravidade 
findada, os procedimentos seguintes foram os correlatos a quatro experimentos 
principais, eventualmente desdobrados por mudança da técnica de fusão de dados 
ou de integração dos dados. Os seus resultados foram então comparados com os 
valores do EGM2008, em três modelos de marés permanentes, e o MAPGEO2010. 
Os experimentos centrais realizados foram: 
a) cálculo RTM sem gravimetria local utilizando apenas os modelos 
DTM2006.0, SRTM30plus e o EGM2008;  
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b) cálculo RTM utilizando-se adicionalmente dados gravimétricos na região 
de estudos e integração numérica;  
c) solução gravimétrica do PVCG fixado; e  
d) solução gravimétrica clássica do PVCG livre.  
Estes procedimentos serão apresentados com maiores pormenores nos 
parágrafos seguintes. 
a) Cálculo do RTM – Solução sem gravimetria local: 
Como citado na seção 3.8, os modelos globais do geopotencial (MGGs), tais 
como o EGM2008, não representam os comprimentos de onda menores que π/n 
radianos, onde n é o máximo grau de desenvolvimento do MGG, no caso 5 minutos 
de arco (≈9,3 km) para os graus e ordens 2159 do EGM2008. Este aspecto é 
denominado de erro de omissão de sinal contido em cada modelo.  
Visando minimizar este erro, como uma solução inicial do cálculo do efeito 
RTM utilizou-se o modelo de elevação de alta resolução SRTM30plus com resolução 
de 30” e o DTM2006.0 com resolução de 5’. Vale salientar que o DTM2006.0 já 
passou pelo processo de correção topográfica e do efeito indireto, conforme 
pormenores em Pavlis (2006). Neste cálculo, o DTM2006,0 serve como um filtro 
removendo os longos comprimentos de onda dos dados SRTM30plus, que são 
aqueles já contemplados no MGG. Assim, os dados resultantes (curtos 
comprimentos de onda) associam-se às estruturas do campo da gravidade 
exclusivamente menores que a resolução espacial do EGM2008.  
A transformação das elevações em anomalias de altura residuais RTM pode 
ser realizada com fórmulas do potencial gravitacional por prismas e/ou por FFT 
como apresentado em seções anteriores. Neste primeiro experimento foi utilizada a 
formulação utilizando o domínio das frequências (FFT) e foram utilizados apenas 
dados dos modelos sem informações referentes à gravimetria local. O modelo de 
anomalias de alturas residuais do efeito RTM resultante, representando as 
estimativas do erro de omissão, pode ser visualizado na figura 42. 
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FIGURA 42 – MODELO DE ANOMALIAS DE ALTITUDE RESIDUAIS DO EFEITO RTM                        
RESULTANTE 
FONTE: A AUTORA (2011) 
Para uma verificação da variação destes dados foi realizada a análise 
estatística dos valores extremos e da média como efetuado em todos os modelos 
anteriores. O resultado pode ser analisado na tabela 26.  
TABELA 26 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DO EFEITO RTM SEM GRAVIMETRIA 




Uma segunda etapa foi a obtenção de dados de anomalia de altitude do 
EGM2008. A estas anomalias foram adicionadas então as anomalias de altitude 
residuais do efeito RTM obtidos anteriormente visando reduzir o erro de omissão do 
MGG. O modelo das anomalias de altitude do EGM2008 pode ser visualizado na 












FIGURA 43 – MODELO DE ANOMALIAS DE ALTITUDE DO EGM2008 
FONTE: A AUTORA (2011) 
TABELA 27 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DOS DADOS DE ANOMALIA DE ALTITUDE DO EGM2008 




Com os dados obtidos pelo MGG e os dados resultantes do efeito RTM, 
pode-se chegar à primeira solução aproximada do cálculo do efeito RTM, porém, 
ressaltando que este resultado não contém dados de gravimetria local. A formulação 
utilizada para o cálculo é: 
;98Coo 6BK¡  ;98Coo  K8                                    (116) 
O resultado obtido foi um novo modelo contendo valores de anomalia de 
altitude do EGM2008 acrescido dos valores obtidos pela solução RTM, ou seja, um 
modelo corrigido contemplando os valores referentes aos curtos comprimentos de 












visualizadas na figura 44 e tabela 28. Cabe destacar que como os valores obtidos no 
cálculo RTM são relativamente pequenos perto dos valores do EGM2008, as 
diferenças só podem ser visualizadas numericamente.
FIGURA 44 – MODELO DE ANOMALIAS DE ALTITUDE DO EGM2008 E RTM 
FONTE: A AUTORA (2011) 
TABELA 28 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DO MODELO RESULTANTE DE ANOMALIAS DE ALTITUDE 
DO MGG E O EFEITO RTM 




Entretanto, para esta pesquisa, tem-se como objetivo a determinação destes 
valores para o DVB. Para este estudo, adotou-se como ponto de referência a 
estação IMBI (ou SAT91854 IBGE), cujas coordenadas em SIRGAS2000 são: 28 ° 
14 ' 11,8080 " S, 48 ° 39 ' 21,8825 "W, 10,73 m, lo calizada no Porto de Imbituba-SC. 
Eventualmente, apresentam-se também resultados para a Referência de Nível (RN) 
4X, considerada em muitos trabalhos como a principal referência altimétrica no 
Brasil. A escolha da estação IMBI e não da atual estação SIRGAS/RBMC IMBT foi 












realizados pelo LARAS, e muitas pesquisas têm resultados a ela referidos. O valor 
da anomalia de altitude obtido para esta estação via solução RTM sem gravimetria 
local, deve ser comparado com o valor fornecido pelo EGM2008 para o mesmo 
ponto, sendo que os resultados obtidos para ambos foram (tabela 29): 
TABELA 29 – RESULTADO DA ANOMALIA DE ALTITUDE NA ESTAÇÃO IMBI VIA FFT 
Anomalia de altitude  Metros 
Efeito RTM por FFT 0,0530 
EGM2008 0,8091 
Solução RTM + MGG 0,8621 
Uma segunda abordagem do experimento foi realizada utilizando dados dos 
modelos (DTM2006.0 e SRTM30plus) e dados altimétricos adicionais obtidos em 
campanhas realizadas pelo LARAS em estações localizadas nas proximidades da 
região do Datum, porém ainda sem nenhuma informação gravimétrica. Estes agora 
foram processados utilizando as fórmulas do potencial gravitacional por prismas 
conforme apresentado na seção 3.7.  
Nesta segunda abordagem do primeiro experimento, o efeito RTM, foi 
determinado para todas as estações que foram utilizadas nos levantamentos 
realizados pelo LARAS, porém aqui é de interesse apenas a estação IMBI. O 
resultado obtido pode ser observado na figura 45 que é o resultado do cálculo do 
efeito RTM decorrente das estações altimétricas obtidas pelo LARAS. Na tabela 31 
estão sintetizados os resultados.  
FIGURA 45 – EFEITO RTM VIA POTENCIAL GRAVITACIONAL POR PRISMAS 
FONTE: A AUTORA (2011) 
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TABELA 30 – RESULTADO DA ANOMALIA DE ALTITUDE NA ESTAÇÃO IMBI VIA POTENCIAL 
GRAVITACIONAL POR PRISMAS 
Pode-se verificar com base nos resultados obtidos que existe uma 
discrepância de aproximadamente 3 cm, entre as duas soluções. A diferença 
encontrada é analisada e explanada com pormenores no capítulo 6 após a 
realização dos demais experimentos considerando os dados de gravimetria. 
Esquematicamente a solução por FFT e via potencial por prismas pode ser 
resumida na forma de fluxograma como mostra as figuras 46. 
Anomalia de altitude  Metros 
Efeito RTM por prismas 0,0287 
EGM2008 0,8091 
Solução RTM + MGG 0,8378 
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FIGURA 46 – FLUXOGRAMA EFEITO RTM VIA FFT E PRISMAS
FONTE: A AUTORA (2011) 
b) Cálculo RTM utilizando dados gravimétricos e integração numérica:  
O segundo experimento realizado, foi o cálculo RTM utilizando agora 
informação gravimétrica e integração numérica para obtenção do valor de anomalia 
de altura para a estação IMBI e posterior comparação com as demais soluções.   
Neste experimento foram utilizados dados dos modelos (DTM2006.0 e 
SRTM30plus),  dados altimétricos adicionais obtidos em campanhas realizadas pelo 
LARAS em estações localizadas nas proximidades da região do Datum e os dados 
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gravimétricos obtidos para estas estações. Estes dados foram processados 
utilizando as fórmulas do potencial gravitacional por prismas conforme a equação:  
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Obtido o valor do efeito RTM agora utilizando as anomalias da gravidade, a 
etapa subsequente foi a obtenção do valor da anomalia de altura para este ponto via 
integração numérica. O resultado obtido para as estações, porém aqui a de 
interesse sendo a estação IMBI pode ser observado na figura 47 onde as colunas 
são respectivamente: ID, latitude, longitude, altitude e efeito RTM. Na tabela 30 
estão sintetizados os resultados.  
FIGURA 47 – EFEITO RTM VIA POTENCIAL GRAVITACIONAL POR PRISMAS COM  
INFORMAÇÃO GRAVIMÉTRICA 
FONTE: A AUTORA (2011) 
TABELA 31 – RESULTADO DA ANOMALIA DE ALTITUDE NA ESTAÇÃO IMBI VIA POTENCIAL 
GRAVITACIONAL POR PRISMAS COM INFORMAÇÃO GRAVIMÉTRICA 
Anomalia de altitude  Metros 
Efeito RTM com gravimetria 0,0366 
EGM2008 0,8091 
Solução RTM + MGG 0,8457 
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c) Solução gravimétrica do PVCG fixado 
Nesta solução o primeiro passo desenvolvido foi organizar o banco de dados 
dos distúrbios da gravidade para os dados continentais e oceânicos para a região de 
estudo. Para tal, a primeira etapa foi a conversão dos dados oceânicos, visto que 
estes são anomalias da gravidade, em distúrbios da gravidade. Para a conversão, a 
formulação utilizada foi uma simplificação da (33), pela adoção do gradiente normal 
free air da gravidade (CUNDERLIK, 2010) e considerando para efeitos de 
transformação o N (altura geoidal) fornecida pelo EGM2008, na forma:  
©    R@                                                                   (118) 
Destaque-se que os dados de anomalias da gravidade podem então ser 
convertidos em distúrbios da gravidade e vice-versa. Os dados das campanhas 
realizadas pelo LARAS são predominantemente distúrbios da gravidade na região 
do entorno do Datum vertical. Existem, em vista das características topográficas do 
entorno do DVB, vazios por falta de informação de gravimetria. Assim, na região, a 
informação gravimétrica foi complementada com dados extraídos do EGM2008 e, na 
parte oceânica, foram utilizados os dados provenientes do modelo DNSC08 e BGI, 
os quais passaram pelo referido processo de transformação de anomalias da 
gravidade em distúrbios.  
A etapa seguinte consistiu na fusão destes distúrbios com dados do modelo 
DNSC08 já fundidos com dados do BGI e dados do EGM2008 utilizando o método 
de krigagem para a geração do modelo. As fusões foram realizadas em duas partes, 
a primeira apenas fazendo a fusão dos dados do LARAS com os dados do modelo 
DNSC08 associados aos dados do BGI (figura 48). A segunda etapa foi a junção dos 
dados do EGM2008 para as regiões onde havia vazios no modelo obtido na primeira 
etapa (LARAS/DNSC08). Porém, vale salientar que tal complementação ocorreu 
somente para a parte continental visto que o modelo DNSC08 contém informações 
similares às do EGM2008 na parte oceânica, evitando-se desta forma a 
sobreposição de informações que podem prejudicar os resultados do estudo em 
questão. O resultado desta segunda fusão pode ser visualizado na figura 49. 
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FIGURA 48 – FUSÃO DOS DISTÚRBIOS DA GRAVIDADE LARAS + DNSC08 + BGI 
FONTE: A AUTORA (2011) 
FIGURA 49 – FUSÃO DOS DISTÚRBIOS DA GRAVIDADE LARAS + DNSC08 + BGI + EGM2008 






















Pode-se perceber que a variação nos modelos obtidos pela fusão LARAS + 
DNSC08 + BGI com o obtido da fusão LARAS + DNSC08 + BGI + EGM2008 é 
pequena se consideradas as amplitudes dos distúrbios na região, porém é ainda 
significativa na região de transição entre oceano e continente.  
Após a fusão dos dados continentais e oceânicos, a etapa seguinte foi a 
subtração deste novo modelo (figura 49) com o os dados dos distúrbios do 
EGM2008 visando à obtenção de um modelo residual dos distúrbios da gravidade 
para a região em estudo. O modelo residual obtido e suas análises estatísticas estão 
apresentados na figura 50 e na tabela 32. 
FIGURA 50 – MODELO RESIDUAL DOS DISTÚRBIOS DA GRAVIDADE 
FONTE: A AUTORA (2011) 
TABELA 32 – ANÁLISE DOS VALORES EXTREMOS DO MODELO RESIDUAL DOS DISTÚRBIOS 
DA GRAVIDADE 
Modelo Residual de  
















Estando o modelo residual gerado, o valor de interesse para o trabalho é o 
valor da anomalia de altitude no Datum vertical, na estação IMBI, para que este valor 
possa ser comparado com o valor da anomalia fornecido pelo EGM2008 e as 
demais soluções desenvolvidas nesta pesquisa. Para tal utilizou-se o processo de 
integração numérica visando a transformação destes distúrbios da gravidade 
residuais em anomalia de altitude para esta estação.  
Para o cálculo da anomalia de altitude por integração numérica foi utilizada a 
seguinte equação:  
  Kª  ©45'j|& F ?0vR a2#$"                                              (119) 
onde:  
?0vR a2  '5G0H 2 1 . « 

'5G0H 2
¬                                    (120) 
Nos casos de distâncias esféricas iguais a zero (ψ = 0) a função torna-se 
inconsistente, pois o denominador sendo zero o valor da função tende para o infinito, 
logo é necessária uma modificação do núcleo da função para evitar-se este tipo de 
problema. Esta modificação é efetivada pela adoção de uma solução plana para a 
região adjacente ao ponto de integração. A transformação pode ser sintetizada como 
(HOFMANN-WELLENHOF; MORITZ, 2005, pp 125): 

'5G­H ®
I  CJ  I  CK&                                                                    (121) 
com: 
.  O0D 1 DB2C  0E 1 EB2CPQC                                                             (122) 
Realizada esta etapa de transformação dos distúrbios residuais em anomalia 
de altitude para a estação, o valor obtido é acrescido ao valor obtido do EGM2008 
para a mesma estação e os resultados podem ser visualizados na tabela 33. 
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TABELA 33 – RESULTADO DA ANOMALIA DE ALTITUDE NA ESTAÇÃO IMBI VIA INTEGRAÇÃO 
NUMÉRICA
Ainda no contexto desta solução, optou-se por um segundo teste, agora 
utilizando a CMQ para a fusão dos dados. 
Neste caso, da CMQ, foram gerados dois conjuntos de dados, um para a 
parte continental e outro para a parte oceânica, as funções covariância ajustadas 
são respectivamente as equações de Fourier de oitava ordem para os dois 
subespaços e os gráficos das funções covariâncias podem ser visualizados nas 
figuras 51 e 52. 
FIGURA 51 – GRÁFICO DA FUNÇÃO COVARIÂNCIA DOS DADOS DE DISTÚRBIOS DA 
GRAVIDADE CONTINENTAIS VIA CMQ  
FONTE: A AUTORA (2011) 
Anomalia de altitude  Metros 
Integração Numérica 0,0249 
EGM2008 0,8091 
Solução + MGG 0,8340 
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FIGURA 52 – GRÁFICO DA FUNÇÃO COVARIÂNCIA DOS DADOS DE DISTÚRBIOS DA 
GRAVIDADE OCEÂNICOS VIA CMQ 
FONTE: A AUTORA (2011) 
Após a fusão individual dos subespaços, a etapa subsequente foi a fusão 
conjunta destes dados também utilizando CMQ, na qual foi definida uma nova 
função covariância e uma nova predição dos dados. O resultado obtido para este 
novo experimento pode ser visualizado na figura 53 e as análises estatísticas para a 
estação IMBI na tabela 34. 
FIGURA 53 – RESULTADO DOS DISTÚRBIOS DA GRAVIDADE VIA CMQ 












TABELA 34 – RESULTADO DA ANOMALIA DE ALTITUDE NA ESTAÇÃO IMBI VIA CMQ
Findada mais esta etapa, na sequência será apresentada finalmente a 
solução do PVCG pela forma clássica. 
 d) Solução gravimétrica clássica do PVCG livre 
Para a solução gravimétrica clássica do PVCG livre utilizou-se os aplicativos 
da Escola do Geóide. Pode-se apresentar de forma sucinta o modo de operação 
como (IAG, 1997): 
1 – Redução do terreno  
2 – Redução dos dados de gravidade em grade 
3 – Restauração das anomalias free-air
4 – Predição do geóide final. 
Para esta etapa do trabalho, i.e., a solução pela forma clássica para a 
determinação do geóide, foram utilizados todos os dados mencionados nas seções 
anteriores: o DTM2006.0, dados de gravimetria marinha do BGI e DNSC08, dados 
de gravimetria terrestre proveniente dos levantamentos de campo realizados pelo 
LARAS. 
Iniciando pelo DTM2006.0 o primeiro procedimento realizado foi a correção 
do terreno e o cálculo do efeito indireto para a região de estudo.  
Realizada a correção do terreno a etapa subsequente foi o cálculo do efeito 
indireto. Eliminando-se ou deslocando-se as massas nos processos de reduções da 
gravidade da Terra para o nível do geóide, ocasiona-se mudanças no potencial da 
gravidade e, consequentemente no geóide. Esta mudança é denominada de efeito 
indireto das reduções gravimétricas (HEISKANEN; MORITZ, 1967). Portanto a 
superfície calculada com a fórmula de Stokes é na realidade o “co-geóide”, cuja 
separação do geóide é o próprio efeito indireto. Os aplicativos da Escola do Geóide 
Anomalia de altitude  Metros 
CMQ 0,0462 
EGM2008 0,8091 
Solução + MGG 0,8553 
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também realizam os cálculos pela Transformada Rápida de Fourier para avaliar o 
efeito indireto pelo segundo método de condensação de Helmert. Pormenores em 
Goldani (2006).
Cabe salientar que área foi reduzida para as proximidades do DV (1º X 1º) e 
não a área total de estudo de 5º x 5º, critério utilizado visando minimizar o efeito de 
bordas que pode alterar os resultados obtidos para a estação em análise.  
Os dados obtidos na correção do terreno e os referentes ao efeito indireto 
podem ser visualizados nas figuras 54 e 55, onde foi utilizado o interpolador kriging
para sua representação. As análises estatísticas deste procedimento podem ser 
verificadas nas tabelas 35 e 36. 
FIGURA 54 – CORREÇÃO DO TERRENO DOS DADOS TERRESTRES – INTERPOLADOR 
KRIGING 












FIGURA 55 – EFEITO INDIRETO DOS DADOS TERRESTRES – INTERPOLADOR KRIGING 
FONTE: A AUTORA (2011) 
TABELA 35 – ANÁLISE DOS VALORES EXTREMOS – CORREÇÃO DO TERRENO 




TABELA 36 – ANÁLISE DOS VALORES EXTREMOS – EFEITO INDIRETO 




Realizado os procedimentos de correção de terreno e do efeito indireto, a 
etapa subsequente foi o tratamento dos dados de gravidade terrestre. Inicialmente 
foram calculadas as anomalias da gravidade em grade como é necessário para este 
procedimento. Para tal foi utilizado um software que fizesse a interpolação destes 












gravimétrica. Na sequência foram calculadas as anomalias Bouguer de forma que os 
pontos da grade coincidissem com os pontos do DTM2006.0 visando desta forma a 
restauração das anomalias free-air como apresentado de forma minudente em 
seções anteriores. A recomposição da anomalia free-air foi realizada com fator de 
correção de 0.1119H relativo ao platô de Bouguer onde H é a altitude de cada ponto 
do MDE. Na sequência foi obtido os dados das anomalias do EGM2008 
completando os dados necessários para o cálculo do modelo residual. 
A etapa seguinte foi o cálculo das anomalias gravimétricas residuais; para tal 
foi utilizada a equação: 
45'  67  % 1 899                                                        (123) 
onde: 
∆gAL – Anomalia free-air dos dados terrestres de gravidade; 
CT – Correção do Terreno; e 
∆gMGG – Anomalia free-air do MGG. 
O modelo com as anomalias residuais pode ser visualizado na figura 56 e as 
análises estatísticas na tabela 37. 
  
FIGURA 56 – ANOMALIAS GRAVIMÉTRICAS RESIDUAIS 












TABELA 37 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DAS ANOMALIAS GRAVIMÉTRICAS RESIDUAIS
Preparados os dados das anomalias gravimétricas residuais da parte 
continental, busca-se  a fusão dos dados dos dois subespaços (oceano-continente). 
Isto decorre do fato de que os dados de anomalias gravimétricas marinhas já 
passaram por esta etapa. Estes são passos a serem realizados antes do cálculo das 
alturas geoidais residuais e o cálculo do geóide propriamente dito. Nesta etapa do 
trabalho também foram feitas duas soluções, a primeira utilizando fusão simples com 
krigagem e a segunda via CMQ. Realizada a fusão da primeira etapa, o 
procedimento seguinte foi o cálculo das alturas geoidais residuais. 
As alturas geoidais residuais foram calculadas com base na Transformada 
Rápida de Fourier, trabalhando com a função de Stokes na forma esférica original. 
Pormenores podem ser acompanhados pelo código fonte apresentado por Forsberg 
(1997). 
O resultado das ondulações geoidais residuais pode ser observado na figura 
57 a seguir, bem como suas análises estatísticas na tabela 38. 
FIGURA 57 – ONDULAÇÕES GEOIDAIS RESIDUAIS 
FONTE: A AUTORA (2011) 















TABELA 38 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DAS ALTURAS GEOIDAIS RESIDUAIS
Calculadas as ondulações geoidais residuais a etapa seguinte consistiu em 
calcular as alturas geoidais propriamente ditas, para a restauração foi utilizada a 
equação: 
N = NMGG + N∆gres +NMDE                                                                  (124) 
onde:  
NMGG  - altura geoidal do MGG EGM2008;
N∆gres – altura geoidal residual; e 
NMDE – efeito indireto. 
Após todo este processo de recomposição chega-se ao modelo geoidal final 
que pode ser visualizado na figura 58. 
FIGURA 58 – ONDULAÇÕES GEOIDAIS FINAIS 
FONTE: A AUTORA (2011) 
















































Como em todas as etapas realizadas nesta pesquisa foram realizadas as 
análises estatísticas dos dados para controle. Para as ondulações geoidais finais 
estas podem ser visualizadas na tabela 39. 
TABELA 39 – ANÁLISE ESTATÍSTICA DAS ALTURAS GEOIDAIS FINAIS 
    
Como o objetivo deste trabalho é realizar comparações entre as diversas 
soluções apresentadas acima e compará-las ao MGG EGM2008 e o MAPGEO2010 
para a estação IMBI, os resultados obtidos para a solução livre foram (tabela 40): 
TABELA 40 – COMPARAÇÕES DAS ALTURAS GEOIDAIS FINAIS
Concluída mais uma etapa do trabalho, mais um teste foi realizado ainda no 
contexto desta solução. No primeiro experimento a fusão foi realizada pelo método 
de krigagem e a segunda opção foi à fusão destes dados via CMQ como na solução 
apresentada na solução anterior. 
As representações das funções são apresentadas respectivamente nas 
figuras 59 e 60. 




Altura Geoidal  Metros 
Solução PVCG livre 1,0060 
MGG EGM2008 0,8094 
MAPGEO2010 1,2300 
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FIGURA 59 – GRÁFICO DA FUNÇÃO COVARIÂNCIA DOS DADOS DE ANOMALIAS DA 
GRAVIDADE CONTINENTAIS VIA CMQ 
FONTE: A AUTORA (2011) 
FIGURA 60 – GRÁFICO DA FUNÇÃO COVARIÂNCIA DOS DADOS DE ANOMALIAS DA 
GRAVIDADE OCEÂNICOS VIA CMQ 
FONTE: A AUTORA (2011) 
Definida a função covariância dos dados e analisados os gráficos, a etapa 
seguinte consistiu na fusão destes dados individualmente e posteriormente em 
conjunto. Para tal foi definida nova função covariância e predição dos dados. O 
resultado da fusão das anomalias da gravidade nos dois subespaços pode ser 
visualizado na figura 61. 
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FIGURA 61 – FUSÃO VIA CMQ DOS DADOS OCEÂNICOS E CONTINENTAIS 
FONTE: A AUTORA (2011) 
Realizada a etapa da fusão dos dados, a etapa subsequente foi a geração 
do modelo geoidal para a região de estudo e posterior determinação do valor da 
altura geoidal para a estação IMBI. Os procedimentos para a determinação do 
geóide final via CMQ foram os mesmos realizados pelos programas disponíveis pela 
escola do geóide, sendo que aqui a etapa diferencial foi a fusão dos dados. Os 
demais passos foram descritos na solução apresentada nos parágrafos precedentes. 
O resultado para a estação IMBI e sua comparação com o EGM2008 pode ser 
verificado na tabela 41. 
TABELA 41 – COMPARAÇÕES DAS ALTURAS GEOIDAIS FINAIS - CMQ
Realizados todos os experimentos foi gerado um gráfico com níveis de 
referência contemplando todos os resultados obtidos nesta pesquisa bem como 
dados já existentes de outros trabalhos realizados no GPOLG. Este gráfico foi 
utilizado para viabilização e análise dos resultados obtidos nesta tese que serão 
apresentados no capítulo subsequente.  

















































































6 SÍNTESE DAS ABORDAGENS ADOTADAS E DAS ANÁLISES EFETIVADAS 
Diversos são os problemas relacionados com a ideia de vínculo de uma rede 
altimétrica nacional a um sistema global de altitudes. A abordagem central neste 
trabalho é relacionada com a solução do PVCG no DV. De forma predominante 
situam-se aqueles problemas relacionados com a pluralidade de bases de dados, de 
grandezas correlatas ao vínculo mencionado e oriundas de diferentes fontes, com 
diferentes resoluções espaciais e em diferentes referenciais. A solução dita clássica 
do PVCG é usualmente baseada em métodos convencionais, na forma livre, 
dependente de reduções e hipóteses simplificativas da distribuição de massas acima 
e abaixo do hipotético “nível zero” ou nível de referência local (na abordagem 
clássica usual, tal como no caso brasileiro, o NMM local). As soluções usuais são 
fortemente vinculadas a um dos subespaços, oceano ou continente, e ainda 
dependentes de referenciais locais. Assim, buscou-se neste trabalho a solução do 
PVCG na forma fixada como estratégia predominante em vista da necessidade de 
compatibilização de referenciais e eliminação de erros decorrentes de reduções. 
Para tanto concorreram também abordagens com auxílio da técnica RTM e 
estratégias de fusão de dados. Com isto foram possíveis algumas possibilidades 
alternativas de abordagens dos problemas referidos. Em vista da hipótese central 
neste estudo, foram encaradas a pluralidade de bases de dados atuais, de níveis de 
referência para a altimetria, e de modelos disponíveis, estes oriundos principalmente 
das missões satelitais orientadas à altimetria continental e oceânica bem como à 
gravimetria. Assim, um aspecto que permeia todo o trabalho é o da exploração de 
novas possibilidades e estratégias associadas à integração/fusão de dados na área 
de estudos em torno do DVB e discussão dos diversos níveis de referência locais ou 
globais. Mencione-se que, na linha de atuação do LARAS, informações 
gravimétricas, na forma de distúrbios da gravidade, foram obtidas para cerca de 900 
novos pontos levantados na região, originalmente já referenciadas ao 
SIRGAS2000/SGR80, adicionais aos MGGs, MDEs e outras bases de dados 
existentes para a região. Sempre buscou-se a discussão dos referencias 
associados, sistema de maré permanente a que os dados estão referidos, e 
respectivas resoluções. Outros dados gravimétricos terrestres, originalmente como 
anomalias da gravidade foram convertidos em distúrbios da gravidade compatíveis 
com o SGR80/SIRGAS2000. Estes dados foram complementados, em regiões com 
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deficiência de informações, com grandezas correlatas obtidas do EGM2008 em sua 
melhor resolução. Um aspecto fundamental para o aumento da resolução espectral 
da base de dados foi a integração de informações gravimétricas indiretamente 
obtidas de MDEs. Nesta linha também foram tratados dados gravimétricos oceânicos 
do BGI de forma a realizar sua compatibilização com o DNSC08-GRA e os atuais 
modelos de topografia dinâmica dos oceanos (MDTs). Nesta etapa foram 
necessários estudos aprofundados para detecção de dados do BGI inconsistentes 
ao longo das linhas de levantamento e análise das calibrações de sensores com 
base em aderência a modelos globais e análise de intersecções. Estes dados foram 
então fundidos com dados do DNSC08-GRA com base em técnicas de predição por 
krigagem e CMQ em pontos amostrais no caso de distúrbios da gravidade e solução 
fixada e na forma de grade para as anomalias da gravidade e solução livre. Também 
dados continentais foram utilizados diretamente via integração numérica ou dados 
de fontes heterogêneas foram fundidos via CMQ. Em um estágio final, dados 
continentais resultantes e dados oceânicos já integrados foram fundidos e preditos 
na forma de grade via CMQ. Este aspecto possibilitou a solução do PVCG também 
na sua forma livre clássica tal como a da Escola do Geóide.  
Em vista do contido no parágrafo precedente, observa-se que, efetivamente, 
uma base de dados própria, adequada aos propósitos de integração de dois 
subespaços, teve que ser construída. Não só os esforços de realização de 
levantamentos convencionais concorreram para tal. Assim, uma “grade final” de 
anomalias da gravidade ou distúrbios da gravidade, referentes a dois subespaços só 
pode ser construída com base no EGM2008, SRTM30plus, DTM2006.0, DNSC08-
GRA e CMDT-RIO5, levando em conta as técnicas de fusão/integração de dados 
com compatibilização espectral. 
Como o objetivo da pesquisa é integração/fusão destes dados nos dois 
subespaços, uma questão importante é a análise dos aspectos físicos da região no 
entorno do DV. A região de Imbituba/SC é bastante peculiar do ponto de vista físico. 
A região de restinga e planície costeira é bastante estreita (10 a 20 km) 
considerando-se a borda oceânica e a cadeia de montanhas da Serra do Mar com 
elevações de até 1880 m na região. Também no entorno de Imbituba existe um 
sistema de lagunas, já descrito por Ferreira (2008), que possui estreita relação com 
os efeitos hidrodinâmicos no DVB. Também, os efeitos das ressonâncias costeiras e 
frentes meteorológicas determinam componentes residuais de marés acentuadas 
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conforme apontado por Ferreira (2007) e Luz (2007b). De Freitas et al. (2002) 
apontou deficiências em modelos de marés na região do DVB, indicando a 
necessidade da modelagem dos efeitos locais. Assim, optou-se por tomar-se por 
base o EGM2008, apontado como uma das melhores opções de base para um SGA 
(IDHE, 2011) e complementar informações via MDEs e MDTs, e uma modelagem 
gravimétrica local com uma elevada densidade de observações, principalmente nos 
50 km no entorno do DVB (onde foram determinados valores de distúrbios da 
gravidade em cerca de 900 pontos). As deficiências de modelagem costeira foram 
supridas via a fusão de dados gravimétricos do BGI “calibrados” com base no 
modelo DNSC08-GRA e no CMDT-RIO5. Aspectos de descontinuidades costeiras 
foram suplantados por técnicas de fusão tendo por base a consistência de modelos 
globais. Ainda, existe uma extensa região inacessível às observações 
convencionais, conforme a figura 38. Inicialmente a área de estudo seria de 1º x 1º 
com o DV no centro da área, porém visando a obtenção de uma quantidade maior 
de dados, principalmente na parte oceânica que continha dados mais afastados da 
região de limite oceano/continente, esta foi ampliada para 5º x 5º. Como havia 
muitos vazios existentes na parte continental devido ao difícil acesso da região estes 
foram complementados com dados do EGM2008. 
Com relação à metodologia e definição das técnicas que foram utilizadas 
para o desenvolvimento da pesquisa, em uma primeira visão do problema da 
integração/fusão de dados, a hipótese era a utilização da técnica MIMOST (TOCHO, 
2006) que tem como base a entrada e saída de múltiplos dados. Em análises mais 
aprofundadas surgiram alternativas as quais foram julgadas como mais relevantes 
para este estudo entre elas a técnica RTM e a solução do PVCG na sua forma 
fixada. Considerando-se que geóide e quase-geóide, conforme a (33) tendem a 
confundir-se na borda oceânica, buscou-se em princípio a determinação do quase-
geóide utilizando os distúrbios da gravidade e determinação de anomalias de altitude 
residuais via a técnica RTM. Estas independem de reduções baseadas em SGRs 
locais. Visou-se para efeitos de comparação também a construção de um grupo de 
soluções baseadas na forma clássica para a modelagem do geóide. Duas variantes 
de fusão de dados foram exploradas: A de kriging e a de CMQ, esta última com 
desenvolvimento de rotinas próprias pelo LARAS para determinações de funções 
covariâncias empíricas e também para a predição em pontos amostrais ou em grade 
regular.  Com relação à CMQ atualmente existe uma diversidade de modelos para a 
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função covariância, porém o grupo de pesquisa do LARAS tem trabalhado com as 
funções covariâncias empíricas na qual são determinadas as funções com base nos 
dados que estão sendo utilizados. A solução clássica é uma forma de comparar a 
viabilidade dos experimentos realizados bem como a comprovação da teoria do 
PVGC fixado. Inicialmente seriam realizadas apenas as quatro soluções já descritas 
anteriormente. Porém, a cada solução, novas hipóteses foram surgindo e elas 
acabaram sendo subdivididas principalmente em função das estratégias de fusão 
dos dados.  
 Foram desenvolvidas quatro soluções independentes para o PVCG, para tal 
foram utilizados três níveis de referência: um de caráter global, o EGM2008; um 
nível de referência geométrica, o SGR80/SIRGAS2000 e os de referência local, i.e., 
aqueles contemplando as correções locais para o MGG EGM2008. Algumas 
soluções foram desdobradas em função da variação da técnica de abordagem e de 
fusão dos dados. Então foram obtidas as sete soluções com resultados finais 
apresentados nas tabelas 42 e 43 e na figura 62. 
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Na primeira solução desenvolvida foi utilizada a técnica RTM sem 
gravimetria. Visou-se assim somente reduzir o erro de omissão proveniente do 
EGM2008. Verificou-se assim a inserção dos curtos comprimentos de onda que 
eventualmente contêm informações relevantes sobre o campo da gravidade. Esta 
abordagem foi subdividida sendo uma etapa realizada por FFT com base em uma 
grade de valores de altitudes residuais e outra solução via integração numérica por 
prismas considerando dados de altimetria sobre pontos amostrais esparsos sem a 
formação da grade. Os resultados expressos nas tabelas 29 e 30 evidenciam que a 
contribuição residual do terreno para a anomalia de altitude variou de 5,30 cm no 
caso da FFT a 2,87 cm no caso da integração numérica por prismas. Ambas as 
soluções apontam para a adequação do EGM2008 na região do DVB. Também a 
solução por FFT possibilitou a avaliação da contribuição RTM em toda a área de 
estudos. Na figura 43 verificam-se variações de -0,19 m a 0,28m para o efeito RTM e 
um comportamento bastante regular com pequenas variações de amplitude no 
entorno do DVB. 
Uma segunda solução teve base na técnica RTM também, porém agora 
inserindo-se valores de distúrbios da gravidade. Nesta etapa a solução foi feita 
somente na forma pontual por integração numérica dos efeitos gravitacionais de 
prismas em função da altitude residual filtrada. Os resultados estão expressos na 
tabela 31, onde observa-se que a contribuição conjunta do RTM e gravimetria de 
3,66 cm não destoa dos resultados do parágrafo anterior. 
O terceiro grupo de soluções visou à determinação do valor da anomalia de 
altura utilizando agora os distúrbios da gravidade e integração numérica com base 
na integral de Hotine (116) com modificação do núcleo da função de Neumann-Koch 
(117 a 119) para raios de integração curtos. Esta solução também foi subdividida 
utilizando diferentes formas de fusão de dados, a primeira com fusão simples por 
krigagem e a segunda utilizando a fusão dos dados via CMQ. No caso do kriging o 
valor da anomalia de altitude residual em relação ao EGM2008 foi de 2,49 cm, 
conforme a tabela 33. Destaque-se que este valor é bastante consistente com os 
determinados via a técnica RTM. No caso da CMQ constata-se na tabela 34 que o 
valor da anomalia de altitude residual relativamente ao EGM2008 é de 4,62 cm.  
E finalmente, no quarto tipo de solução, foi abordado o PVCG em sua forma 
livre com base na formulação clássica a partir da integral de Stokes-Pizzetti (21) 
para o potencial perturbador e obtenção da altura geoidal com base na fórmula de 
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Bruns (7), também com modificação do núcleo da integral via a adaptação da função 
de Stokes.(22) para curtas distâncias onde ela tende a ser indeterminada. Neste 
grupo de solução utilizaram-se as rotinas da Escola do Geóide da IAG dentro da 
técnica RR e solução por FFT. Este grupo foi desdobrado em função das estratégias 
de fusão de dados e predição em grade por kriging e por CMQ. A solução por kriging
apresenta uma altura geoidal de 1,006 m relativamente ao SGR80/SIRGAS2000 e 
uma altura geoidal residual de 19,7 cm relativamente ao EGM2008 conforme pode 
ser deduzido da figura 62. Na figura 58 pode ser visto o mapa de ondulações 
geoidais obtido, o qual se mostra bastante suave, sem indicação de distorções na 
solução obtida.  
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7 CONCLUSÕES E RECOMENDAÇÕES 
A busca do vínculo da Rede Altimétrica Fundamental do Brasil (RAFB) do 
Sistema Geodésico Brasileiro (SGB) com um Sistema Global de Altitudes foi 
explorada no presente trabalho. Como estratégias para tal foram desenvolvidas 
soluções livres e fixadas do Problema do Valor de Contorno da Geodésia (PVCG) de 
forma pontual ou estendida em região contígua ao Datum Vertical Brasileiro (DVB) 
em Imbituba, SC. Para tanto, foram procedidas extensas análises sobre bases de 
dados existentes bem como buscadas formas de complementação devida carências 
detectadas. Em vista da pluralidade das bases, foram fundamentais as discussões 
das resoluções espaciais dos dados, referenciais envolvidos e estratégias de fusão 
em um mesmo subespaço bem como em susbespaços distintos. Foram tecidas 
considerações tendo em vista as peculiaridades relacionadas com os aspectos 
físicos da região do DVB. Em particular, foram analisadas as consequências dos 
vazios associados às cadeias de montanhas e grande extensão dos Sistema 
Lagunar de Imarui, contíguos ao DVB e buscadas formas de complementação das 
informações gravimétricas.  
Foram consideradas de forma central nesta pesquisa as novas 
possibilidades trazidas pela técnica RTM e também com as novas estratégias para a 
solução do PVCG em sua forma fixada, utilizando os distúrbios da gravidade e a 
modelagem do quase-geóide determinando a anomalia de altitude que independe de 
reduções como na forma do PVCG livre. No entanto, não se prescindiu da 
modelagem clássica do geóide para a região. Ao todo foram realizadas sete 
soluções, conforme figura 62, buscando-se relacionar a altura geoidal ou anomalia 
de altitude no DVB principalmente com as superfícies de referência do EGM2008 e 
SGR80 globalmente definidas (tabela 42). Também foram consideradas as 
superfícies de referência e vínculos locais. 
Com base nos resultados obtidos com as estratégias utilizadas nesta 
pesquisa, e tendo em vista que o nível zero de referência que se pode inferir a partir 
da altitude da RN4X, com altitude publicada pelo IBGE após o reajustamento da 
rede altimétrica concluído em junho de 2011, pode-se concluir que: 
a) Para a solução via técnica RTM sem gravimetria, calculada com grade via 
FFT e a calculada pontualmente por integração de prismas, os valores 
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obtidos para a anomalia de altitude residual relativamente ao EGM2008, 
foram respectivamente 5,30 cm e 2,87 cm;  
b) Para a solução via técnica RTM com gravimetria, utilizando apenas 
integração numérica por prismas para a posição do DVB, o valor obtido a 
anomalia de altitude residual relativamente ao EGM2008 foi de 3,66 cm. 
Mesmo que este valor seja consistente com as soluções fixadas 
anteriores, ela é tida como a mais consistente por englobar fusão de 
dados continentais e oceânicos além dos distúrbios da gravidade obtidos 
de extensos levantamentos gravimétricos efetivados pelo LARAS na 
região do DVB. Com este valor, obtém-se uma TNMM no DVB igual a 
50,19 cm.  
c) Na solução do PVCG fixado, utilizando os distúrbios da gravidade e fusão 
simples por krigagem, e posteriormente calculada por integração 
numérica, a anomalia residual de altitude relativamente ao EGM2008 foi 
obtido o valor de 2,49 cm na estação IMBI. Este valor é muito próximo da 
solução obtida via RTM por prismas e integração numérica. Com a 
mesma estratégia de solução, porém efetivando a fusão de dados com 
base em CMQ em cada subespaço e posteriormente entre os dois 
subespaços envolvidos, obtém-se o valor de 4,62 cm para a anomalia de 
altitude residual relativa ao EGM2008. Com este valor resulta uma TNMM 
no DVB igual a 49,23 cm; 
d) Foram utilizadas duas estratégias distintas para a fusão de dados de nas 
soluções do PVCG livre. Utilizando inicialmente a fusão de dados simples 
com krigagem obteve-se uma altura geoidal relativa ao 
SGR80/SIRGAS2000 de 1,006 m, a qual implica em uma TNMM de 34,15 
cm. Com a mesma estratégia de solução, porém efetivando a fusão de 
dados com base em CMQ em cada subespaço e posteriormente entre os 
dois subespaços envolvidos, obtém-se uma altura geoidal de 1,011 m no 
DVB, o que implica em uma TNMM de 33,65 cm. Este último valor merece 
destaque por se aproximar de valor de 33,88 cm anteriormente obtido 
com técnica totalmente distinta baseada na determin ação do 
geopotencial da superfície média do Sistema Lagunar de Imaruí, tendo 
por base o EGM96 e conforme apresentado na tabela 43.  
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e) Destaque-se que se utilizada a altura geoidal de 42,10 cm dada pelo 
MAPGEO2010 para o DVB, a TNMM por ele definida é de 11,78 cm, a 
qual não é consistente com as soluções dos MGGs globais mais aceitos 
na atualidade, bem como com as soluções obtidas neste trabalho.  
Tendo em vista ainda as limitações das abordagens procedidas e 
deficiências de informações apontadas, recomenda-se: 
- a realização de levantamentos gravimétricos complementares na região 1º 
x 1º com centro no DVB; 
- integração de informações batimétricas mais recentes para reduções mais 
adequadas aos dados do BGI; 
- comparar as técnicas utilizadas nesta pesquisa para a fusão/integração de 
dados em ambos subespaços com outras técnicas, por exemplo, com a 
técnica MIMOST, geração de grades com wavelets e com redes neurais 
artificiais; e 
- que novos experimentos devam ser desenvolvidos para incorporar as 
séries temporais de nível do mar e altitudes elipsóidicas obtidas com as 
novas estações maregráfica e GPS IMBT, que certamente apontarão 
correções aos níveis de referência locais analisados na região do DVB.  
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